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CHAPITRE 1. AVANT-PROPOS : LE SÉISME VENDÉEN DE 1799
"Ce tremblement de terre est le plus fort que, de mémoire d’homme, on ait ressenti dans les dé-
partements de l’ouest" écrivait le citoyen Blin, correspondant à Nantes de la Société de Médecine
de Paris, "sur le tremblement de terre du 6 pluviose An 7" (Annexes A.3, A.4 et A.5).
1.1 Le 6 Pluviôse de l’an VII de la République, à 3h45 dumatin ...
1.1.1 Les dégâts en Vendée et Loire-Atlantique
Le 6 Pluviôse de l’an VII de la République (25 janvier 1799), un peu avant 4h du matin, un fort
évènement sismique secoue la façade ouest, affectant particulièrement la côte vendéenne et la
région nantaise. " ... ce matin, nous avons été éveillés par un très fort tremblement de terre, il nous
a semblé pour un instant être engloutis dans les débris de nos demeures ..." écrit le commissaire du
Directoire exécutif de Bouin (Limasset et al., 1992).
La région, et particulièrement la ville de Machecoul, ayant déjà été extrêmement touchée par
la Guerre de Vendée qui s’achevait, le bâti était déjà très vulnérable. "La plupart [des maisons]
avaient été plus ou moins maltraitées et desséchées par l’incendie dans la guerre civile et n’avait
été réparées que provisoirement" écrivait dans une lettre du 9 Pluviôse un correspondant de Bouin
pour La Feuille Nantaise (journal, n°145 du 25 Pluviôse). Toutefois, la zone affectée par des dégâts
massifs et prononcés sur le bâti s’étend sur plus de 25 km2 de Noirmoutier à Machecoul, et se
concentre particulièrement sur le Marais Breton. Toujours dans la lettre de Bouin du 9 Pluviôse,
"il n’y a pas de maisons dans notre isle qui n’ait souffert". Une correspondance reçue de Mache-
coul écrite le 7 Pluviôse (Publicateur de Nantes n°196 du 16 Pluviôse) relatait "il est peu demaisons
qui n’aient souffert de ce tremblement ; même les plus neuves et les plus solidement bâties. Les murs
de façade se sont écartés ; d’autres ont entièrement croulés, ainsi que des magasins et des maisons :
nombre de cheminées ont été renversées ; dans nos plaines, dans nos marais et dans ceux de la Com-
mune de Bois de Séné, les dommages sont plus considérables...". ANantes, les dégâts sont également
importants : "plusieurs Maisons sont écroulées, grand nombre de Cheminées renversées, plusieurs
Murs endommagés" (Annexes A.6 et A.7).
La position côtière de la zone mésoséismale (fig. 1.1) induit une lacune logique d’observation
de dégâts sur le bâti à l’ouest de la côte vendéenne, mais plusieurs mouvements des eaux sont
signalés : inondations, submersions des digues, forte vague secouant les bateaux, montées anor-
males des rivières ... (Limasset et al., 1992).
Dans le port de Bourgneuf, les digues ont rompu sous l’effet d’une vague formée par des ébou-
lements. "A ces calamités se joignent d’autres accidents plus desolans encore, sejour ceux arrivés par
le tremblement de terre et le vimere ou soulèvement de mer qui ont suivi en détachant de touttes
les cotes voisines des masses de terre qui ont été transportées par l’effet des marées dans le port de
Bourgneuf et ont consommé tant la ruine de ce port que les canaux qui y aboutissent [...] et rompu
les digues" peut-on lire dans les extraits du registre des délibérations du canton de Bourgneuf (A.D.
L. Atl. L1234; Limasset et al., 1992). Une submersion des digues par une vague près de Bouin est
décrite par Jean Bugeon, maçon à Noirmoutier, qui fait état dans son journal que "la moittié des
bateaux du port de Coutan qui ont été englouties par le tremblement qu’il la formé une rivière qu’on
2
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en sut pas la profondeur." (Annexe A.12). A Nantes, "[l]es flots de la Loire se sont soulevés et les ma-
riniers ont éprouvé de fortes secousses dans leurs bateaux" qu’ils "ont quittés [...] avec précipitation
et frayeur" (Annexe A.13).
La secousse est plusieurs fois décrite, comme par exemple dans une lettre reçue de Mache-
coul écrite le 7 Pluviôse (Publicateur de Nantes n°196) "Hier à quatre heures dumaitin nous fûmes
réveillés et effrayés par un grand bruit et une terrible secousse de tremblement de terre qui dura
plusieurs secondes ...". Le citoyen Blin témoigne qu’à Nantes, "il y a eu une forte secousse [...], qui,
partagée par un repos de 2 à 3 secondes, en a duré environ 9 à 10." (Annexes A.3, A.4 et A.5).
1.1.2 Un ressenti dans tout l’ouest de la France
Malgré le contexte historique, les effets ont été largement documentés à l’époque et on dis-
pose aujourd’hui de nombreux témoignages émanant de diverses sources sur tout l’ouest du pays
(Limasset et al., 1992). " Le tremblement de terre du 6 pluviose fut ressenti à Bordeaux, la Rochelle,
Rennes, Brest, leMans, Angers, dans toute la partie de l’ouest et aumidi de la République." (Annexes
A.3, A.4 et A.5). "Cette secousse a été sentie dans tout l’Ouest de la France. Des lettres de Laval et de
Quimper en sont une preuve." (Annexes A.6 et A.7).
Le choc principal du séisme Vendéen de 1799 a été très largement ressenti sur le territoire
métropolitain notamment en champ plus lointain à plus de 400 km jusqu’à Clermont-Ferrand. "Il
y a eu à Clermont-Ferrand un tremblement de terre dans la nuit du 5 au 6 de ce mois, vers les 4
heures et demie du matin." "Le bruit s’était répandu qu’à 5 à 6 lieues de Clermont [-Ferrand]" écrit
Lacoste de Plaisance (Annexes A.8, A.9, A.10 et A.11).
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1.2 Le champmacrosismique
FIGURE 1.2 – Carte des intensités macrosismiques du séisme historique de Bouin 1799 (SISFRANCE en
échelle MSK-64; BRGM/EDF/IRSN, 2001). Les cercles de 25, 175, 275 et 400 km de rayon correspondent
respectivement à l’étendue des zones d’intensités VII-VIII (en rouge), VI-VII (en orange), V-VI (en jaune) et
IV-V (en vert).
Les témoignages historiques ont été traduits en intensités macrosismiques sur l’échelle MSK-
64 (Medvedev et al., 1967) puis répertoriées dans la base de données SISFRANCE 1 (Scotti et al.,
2004), disponible en ligne (BRGM/EDF/IRSN, 2001). 99 observations macrosismiques contempo-
raines au séisme sont recensées, permettant de contraindre relativement bien l’évènement (fig.
1.2). L’aire de ressenti du séisme Vendéen de 1799 ainsi que l’amplitude des intensités macrosis-
miques le font intégrer la liste des séismes historiques les plus importants du territoire français
(parmi lesquels on recense ceux de Bordeaux 1759, Coutances 1853, Lambesc 1909, Arette 1967,
Oléron 1972, Hennebont 2002 et Rambervillers 2003).
1. http ://www.sisfrance.net/
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Les témoignages locaux ont permis d’estimer que l’intensitémaximale de VIII-IX (dégâtsmas-
sifs) se retrouve uniquement dans le Marais Breton (BRGM/EDF/IRSN, 2001). En effet, les zones
les plus affectées, d’intensités VII-VIII (dommages prononcés) et VIII-IX se situent aux alentours
de la côte vendéenne, dans un rayon de 25 km, notamment dans les villes de Machecoul, Noir-
moutier et Bouin, dont le séisme porte aujourd’hui le nom (fig. 1.2).
En champ lointain, on retrouve toujours l’intensité VI-VII (dommages légers) jusqu’à plus de
175 km. L’intensité V-VI (secousse forte) est ressentie à partir de 75 km et jusqu’à 250-290 km de
l’épicentre (Jersey et Limoges, qualité B). Enfin, l’intensité IV-V (secousse largement ressentie) est
présente dans les localités situées à partir de 200 km (à Poitiers, qualité B) et jusqu’à plus de 400
km de l’épicentre à Clermont-Ferrand (qualité A). Seules deux intensités inférieures à IV ont été
déterminées, à Rouen et à Paris, à 360 et 400 km de l’épicentre. L’intensité n’a pas pu être évaluée
pour un tiers des 99 témoignages disponibles mais le ressenti du séisme est avéré.
La majorité des témoignages correspondent donc à une intensité supérieure ou égale à IV-V
(secousse largement ressentie), que l’on retrouve jusqu’à plus de 400 km de l’épicentre (fig. 1.2).
La précision des témoignages a permis d’évaluer des intensités de bonne qualité (A et B) pour
la quasi-totalité des observations et ce même en champ lointain pour les observations les plus
éloignées (fig. 1.4 en bas).
Pour une même distance à l’épicentre, la variabilité des intensités est assez réduite, de I à II
degrés uniquement. Ainsi, l’étude de l’enveloppe de distribution des intensités en fonction de la
distance (fig. 1.4, en orange) semble illustrer le sous-échantillonnage des faibles intensités propre
aux séismes historiques, qui est lié au signalement et à la conservation dans les archives des phé-
nomènes et dégâts les plus importants, ayant fortement marqués les populations à l’époque.
Le séisme Vendéen de 1799 a eu lieu après le très fort séisme de Lisbonne 1755 (∼M8,5-9) qui
avait largement marqué les esprits et certainement rendu les populations d’Europe plus atten-
tives aux séismes (Annexes A.3, A.4 et A.5). Quenet (2005) souligne également que l’organisation
administrative qui venait d’être mise en place en France a favorisé le recueil et la transmission des
nombreux témoignages. Ainsi, l’évènement Vendéen de 1799 n’est pas le seul qui soit documenté
historiquement dans la région. Parmi les 2 évènements historiques recensés dans le Marais Bre-
ton avant 1799 d’après SISFRANCE (BRGM/EDF/IRSN, 2001), le plus important est le séisme de
Bougneuf-en-Retz en 1767, d’intensité épicentrale VI (MSK-64) associé à une Mw macrosismique
4,7 par Manchuel et al. (2017). Cependant, seuls deux témoignages sont disponibles et l’indice de
fiabilité de cet évènement est par conséquent très faible. Nous avons donc étendu notre analyse à
la façade Atlantique.
1.3 Les évènements similaires de la façade Atlantique
Les nombreuses observations macrosismiques relevées après le séisme de Bouin permettent
de le comparer à des évènements similaires ayant eu lieu le long de la façade atlantique, his-
toriques (fig. 1.3) ou instrumentaux (fig. 1.4), pour lesquels on dispose également d’un nombre
conséquent de témoignages. Cet exercice nous permettra demieux appréhender son importance.
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1.3.1 Les séismes historiques de Bordeaux 1759 et Coutances 1853
Les évènements historiques du 8 octobre 1759 à Bordeaux et du 1er avril 1853 à Coutances
(Cotentin) sont intéressants car ils ont également été largement ressentis sur la façade Ouest (fig.
1.3).
FIGURE 1.3 – En haut, cartes des intensités macrosismiques des séismes historiques de Bordeaux 1759 (à
gauche) et de Coutances 1853 (SISFRANCE en échelle MSK-64; BRGM/EDF/IRSN, 2001). En bas, repré-
sentation des intensités macrosismiques en fonction de la distance, pour chaque évènement. Les couleurs
correspondent aux qualités des témoignages : qualité A (intensité sûre) en vert, qualité B (intensité assez
sûre) en orange, qualité C (intensité incertaine) en rouge).
Le séisme de Bordeaux 1759
Pour le séismedeBordeaux 1759, d’intensité épicentrale VII-VIII (dommages prononcés) (Man-
chuel et al., 2017), 51 données d’intensité s’étendant dans un rayon de 170 km à l’épicentre (pas de
ressenti à Bayonne, qualité A) sont recensées dans la base de données SISFRANCE 2. La majorité
des intensités correspondent aux plus fortes intensités (VI-VIII) qui ont été ressenties jusqu’à plus
de 50 kmenviron (qualités B et C, fig. 1.3). Quelques intensités III-V ont été déterminées entre 85 et
2. http ://www.sisfrance.net/
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140 km, et les 4 témoignages de "non ressenti" sont référencés entre 124 et 177 km de l’épicentre.
L’aire de ressenti de cet évènement est donc nettement inférieure à celle du séisme de Bouin
1799 (fig. 1.4). Cependant, même si on ne dispose que de moitié moins de témoignages que pour
le séisme Vendéen et que la variabilité des intensités est moins forte à distance égale, le sous-
échantillonnage en faibles intensités (inférieures à V-VI pour Bordeaux 1759) semble également
se retrouver sur cet évènement (fig. 1.3). Toutefois, les témoignages de "non ressenti" apportent
ici une information intéressante pour la détermination de lamagnitudemaximale de l’évènement.
Le séisme de Coutances 1853
Pour l’évènement de Coutances 1853, d’intensité épicentrale VI-VII (dommages légers ; Man-
chuel et al., 2017), les 92 témoignages se répartissent dans un rayon de plus de 280 km autour de
l’épicentre (avec un unique témoignage "non ressenti" aux Sables-d’Olonne, qualité B). Le séisme
a notamment été ressenti de l’autre côté de la Manche, au Royaume-Uni (environ 26% des témoi-
gnages). La zone maritime induit logiquement une zone sans témoignages et donc sans données
d’intensités (fig. 1.3).
Les plus fortes intensités (VI-VII) ont été ressenties à 10 et 43 km de l’épicentre, à Coutances
et sur l’Ile de Jersey respectivement (qualités A et B respectivement). L’intensité V-VI est présente
dans un rayon de 125 km et l’intensité IV-V dans un rayon de 200 km, aussi bien en France qu’au
Royaume-Uni. L’intensité III-IV de 176 à 247 km de l’épicentre. Enfin, l’intensité II-III est ressentie
à deux endroits, à 232 et 278 km de l’épicentre (qualités B et A).
Ainsi, pour un nombre de témoignages équivalent au séisme de Bouin 1799 (fig. 1.4), l’aire
de ressenti de cet évènement est sensiblement plus faible mais la variabilité des intensités pour
unemême distance est comparable. Les intensités les plus faibles semblent toutefois plus décrites
pour le séisme de Coutances 1853 avec l’évaluation de 92 points d’intensité (III-IV) (fig. 1.3).
Ces deux évènements qui encadrent l’évènement Vendéen de 1799 à ± 50 ans sont vraisem-
blablement de magnitude plus faible, les dégâts recensés dans les témoignages historiques étant
moins importants.
1.3.2 Le séisme instrumental d’Oléron 1972
L’évènement du 7 septembre 1972 à 22 h 26 min à Oléron présente le double intérêt d’être
un séisme significatif bien documenté macrosismiquement et un séisme instrumental enregistré
par le réseau sismologique national. Malgré l’occurrence 6 mois après le début de cette thèse du
séisme de La Rochelle le 28 avril 2016, associé à uneMw 3,9 par Sira et al. (2016), nous n’avons pas
utilisé cet évènement car les évaluations d’intensités à partir des témoignages ont été réalisées
par le BCSF (Bureau Central Sismologique Français ; Sira et al., 2016), qui utilise l’échelle EMS98
(Echelle Macrosismique Européenne) et non pas l’échelle MSK-64 (Medvedev et al., 1967) utilisée
dans SISFRANCE (BRGM/EDF/IRSN, 2001).
Comme pour le séisme Vendéen de 1799, le contexte littoral des zones les plus fortement
touchées induit logiquement une zone sans données d’intensité correspondant à la zone mari-
time. Les donnéesmacrosismiques de l’évènement d’Oléron 1972 rassemblent environ 450 témoi-
gnages, soit quasiment quatre fois plus que pour le séisme de Bouin 1799 (fig.1.4). Toutefois, les
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FIGURE 1.4 – En haut, cartes des intensités macrosismiques du séisme historique de Bouin 1799 (à gauche)
et du séisme d’Oléron 1972 (SISFRANCE en échelle MSK-64; BRGM/EDF/IRSN, 2001)). En bas, représen-
tation pour chaque évènement des intensités macrosismiques en fonction de la distance et selon un code
couleur correspondant à la qualité des témoignages (SISFRANCE en échelle MSK-64; BRGM/EDF/IRSN,
2001) : qualité A (intensité sûre) en vert, qualité B (intensité assez sûre) en orange, qualité C (intensité in-
certaine) en rouge) ; ainsi que de l’enveloppe d’intensités correspondante (en orange pour Bouin 1799 et en
vert pour Oléron 1972).
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témoignages de ressenti recouvrent la même distance épicentrale, avec un maximum de 435 km
pour Bouin 1799 (pas d’intensité, qualité C) et 440 km pour Oléron 1972 (intensité II, qualité B).
Les intensités inférieures à IV sont beaucoup plus largement représentées pour le séisme d’Olé-
ron 1972 que pour le séisme de Bouin 1799 (fig. 1.4, enveloppes en vert et orange respectivement).
Ceci est très certainement dû à l’attention, la compréhension et l’intérêt contemporain pour les
évènements sismiques, et à la possibilité incomparable de recensement actuel des témoignages
individuels. On dénombre 3 témoignages de "non ressenti", et 25% des témoignages ayant des in-
tensités entre I et III. L’enveloppe de distribution des intensités en fonction de la distance (fig. 1.4,
en vert) montre que pour une même distance à l’épicentre, la variabilité des intensités est impor-
tante et atteint jusqu’à III degrés.
A partir des enregistrements des réseaux sismologiques nationaux, le séisme de Oléron 1972 a
été estimé à une Mw 5,0± 0,3 d’après Cara et al. (2015). Nous ne disposons évidemment d’aucun
enregistrement instrumental pour le séisme Vendéen de 1799, mais il est tout de même possible
d’estimer sa magnitude.
1.4 Quelle magnitude et quelle profondeur pour le séisme Vendéen de
1799?
Les données macrosismiques présentent une couverture spatiale riche à l’échelle régionale
(fig. 1.4). Elles permettent d’estimer une magnitude macrosismique basée sur une loi d’atténua-
tion des intensités. Certaines de ces lois sont établies en fonction de la distance hypocentrale et
permettent de déterminer un couple magnitude-profondeur de l’évènement considéré.
Nous proposons donc de confronter les données d’intensitésmacrosismiques des évènements
de Bouin 1799 et Oléron 1972 à une loi d’atténuation existante dans la littérature pour la France
métropolitaine afind’illustrer la variabilité attenduepour l’estimationde lamagnitude de ce séisme
historique.
1.4.1 Lemodèle d’atténuation deMarin et al. (2004)
A titre d’exemple, lemodèle d’atténuation établi parMarin et al. (2004) (LDG-CEA, Laboratoire
de Détection et de Géophysique, Paris) et calibré sur des évènementsmacrosismiques instrumen-
taux en magnitude locale (ML) du RSN (Réseau Sismique National) est défini par :
I = 0.96+1.79∗ML−3.45∗ log10∗R (1.1)
avec ML la magnitude locale de l’évènement considéré, et R la distance focale.
Les courbes correspondant à l’atténuation de l’intensité d’un évènement en fonction de la
distance à l’épicentre d’après le modèle d’atténuation de Marin et al. (2004) sont représentées sur
la figure 1.5 pour des évènements de magnitude locale (ML) comprises entre 5 et 6,5.
En effet, le séisme d’Oléron 1972 pour lequel une magnitude instrumentale a pu être détermi-
née (MLLDG 5,1 et Mw 3,9 par Sira et al. (2016)), permet une calibration lors de la comparaison des
jeux de données de ces deux évènements similaires en intensités et situés dans le même contexte.
D’après ce modèle pour l’évènement de Oléron 1972, l’hypothèse "basse" correspondant aux
intensités faibles est un évènement de magnitude ML 5 (fig. 1.5, courbe grise), alors qu’une hypo-
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FIGURE 1.5 – Illustration de la variabilité de l’estimation de la magnitude de l’évènemen de Bouin 1799. La
loi d’atténuation établie par Marin et al. (2004) en fonction de la distance épicentrale est représentée par
les courbes pour des évènements de ML égale à 5 (en gris) - 5,5 (en rouge) - 6 (en bleu) - 6,5 (en noir). Les
enveloppes des intensités macrosismiques des séismes historiques de Bouin 1799 (en orange) et d’Oléron
1972 (en vert) sont également reportées sur le graphique (en échelle MSK-64 (BRGM/EDF/IRSN, 2001)).
thèse médiane concorderait avec une magnitude de ML 6 (courbe bleue). L’évènement de Bouin
1799 pourrait quant à lui être estimé à un séisme de ML 6 (courbe bleue) dans le cas d’une hypo-
thèse "basse" et concordante avec les témoignages de faible intensité. En revanche, si on considère
une valeur médiane des intensités, la magnitude correspondante est plus élevée et supérieure à
ML 6,5 (courbe noire).
Les enveloppes de distribution des intensités épicentrales des séismes de Bouin 1799 et Olé-
ron 1972 sont différentes, et par conséquent, il en est demême pour les estimations demagnitude.
Toutefois, si on considère le "biais historique" probable mis en évidence par l’étude des évène-
ments de Bordeaux 1759 et Coutances 1853, on peut faire l’hypothèse que l’enveloppe de Bouin
1799 est sous-échantillonnée en faibles intensités. Dans ce cas, l’hypothèse basse pour cet évène-
ment ne serait plus unemagnitudeML 6 (courbe bleue)mais unemagnitude inférieure, probable-
ment aux environs de ML 5,5 (courbe grise)
Ainsi, à partir des sources historiques, plusieurs études se sont attachées à déterminer les
meilleurs couples magnitude-profondeur pour l’évènement de Bouin en s’appuyant sur des ap-
proches diverses intégrant jusqu’à 144 lois d’atténuations (Manchuel et al., 2017).
1.4.2 Estimations existantes
La compilation de ces résultats est présentée dans le tableau 1.1. La magnitude de moment
(Mw ) macrosismique de l’évènement Vendéen de 1799, comprise entre 5,63 ± 0,22 et 6,30 ± 0,34
soit entre 5,41 et 6,64, peut vraisemblablement être discutée.
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La profondeur macrosismique, quand elle a été intégrée et reportée, est importante (21-23,67
km), particulièrement pour leMassif Armoricain, où la sismicité est enmoyenne située à 11-13 km
de profondeur (e.g. Perrot et al., 2005; Mazabraud et al., 2005).
Référence Cat Mw macro I0 (MSK-64) Prof (km) Epicentre
Manchuel et al. (2017) FCAT 6,30 ± 0,34 VII-VIII 21 ± 0,09 46,967°N -2,1°E
Stucchi et al. (2013) SHEEC* 6,16 ± 0,3 VII-VIII 23,67 46,967°N -2,1°E
Stucchi et al. (2013) - 5,63 ± 0,22 VII-VIII 23,67 46,967°N -2,1°E
Baumont and Scotti (2011) FPEC 6,33 ± 0,28 VII-VIII 23,67 46,967°N -2,1°E
TABLEAU 1.1 – Compilation des paramètres du séisme de Bouin 1799 disponibles dans la littérature. Les
paramètres en gras correspondent aux paramètres fixés lors des inversions respectives.
(Cat : catalogue, Mw macro : magnitude de moment estimée à partir des données macrosismiques, I0 :
intensité épicentrale, MSK-64 : échelle macrosismique de Mercalli Sponheuer Karnik, Prof : profondeur de
l’hypocentre, Epicentre : position en lattitude et longitude de l’épicentre macrosismique).
* La magnitude macrosismique du catalogue SHEEC correspond à la moyenne pondérée de la magnitude
macrosismique déterminée par Stucchi et al. (2013) à partir des données d’intensités et l’algorithme Boxer
(Gasperini et al., 2010) (en 3e ligne) et de celle initialement disponible dans le catalogue FPEC de Baumont
and Scotti (2011).
1.5 Potentiel de rupture de surface du séisme Vendéen de 1799
Les implications de ces résultats sont variées. La magnitude de l’évènement semble être signi-
ficative et par conséquent la taille de la rupture en profondeur à considérer est significative. Mais
ce séisme a-t-il été en capacité de propager une rupture de surface?
1.5.1 Généralités : lien énergie-rupture
Lamagnitude demomentMw permet d’estimer l’énergie libérée par une faille lors d’un séisme,
et s’exprime d’après le moment sismique M0 par l’équation de Hanks and Kanamori (1979) :
Mw =
2
3
(log ∗M0−9,1) (1.2)
Le moment sismique M0 a la dimension d’une force multipliée par une distance (comme
l’énergie, en N.m) et est défini par la relation de Aki (1965) :
M0 =µ∗S∗D (1.3)
avec la rigidité de la roche µ≃ 30 GPa, D le glissement moyen sur la faille (enm) et S la surface de
rupture (en m2) qui correspond au produit de la longueur (L) par la largeur (l ) de rupture sur la
faille (S = L∗ l ).
Il permet de quantifier l’énergie mécanique rayonnée par la source sismique et dissipée lors
d’un séisme, directement à partir des paramètres physiques de la rupture.
La probabilité de rupture en surface d’un évènement dépend de l’énergie libérée et des para-
mètres de la source sismique, tels que la profondeur du foyer, la longueur du segment ayant rompu
et la magnitude de l’évènement (e.g. Wells and Coppersmith, 1994).
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1.5.2 L’énergie libérée
Au regard de la relation 1.2, l’énergie libérée lors d’un séisme varie d’un facteur 2 tous les 0,2 en
magnitude demomentMw . Ainsi, l’incertitude associée aux estimations de laMw macrosismique
dans les études, comprise entre ± 0,22 à 0,34 (Tab. 1.1), correspond à un facteur 2 à 3 en moment
sismique dissipé. Elle est donc importante. D’autre part, si la Mw macrosismique à retenir s’avère
être dans l’estimation haute, c’est à dire Mw 6,64 (Tab. 1.1), l’énergie libérée est près de 71 000 fois
supérieure que dans le cas de l’hypothèse la plus basse de Mw 5,41.
Le séisme de Bouin 1799 dominerait donc très largement le bilan d’énergie dissipée sur la pé-
riode historique depuis le 17e siècle, avec les évènements de Bourgneuf-en-Retz en 1767 (Mw ma-
crosismique 4,7), et 1945 (Mw macrosismique 4,2), Préfailles 1942 (Mw macrosismique 3,9) et La
Marne 1927 (Mw macrosismique 3,9, d’après Manchuel et al. (2017)).
Il deviendrait donc un des évènements de référence pour l’Ouest de la France dans les esti-
mations de l’aléa et les zonages sismotectoniques, ce qui n’est pas systématiquement le cas au-
jourd’hui. Pour Marin et al. (2004) par exemple, la magnitude locale maximum considérée pour le
Massif Armoricain est 5,7 à une profondeur focale de 10 km.
1.5.3 Les paramètres physiques de la rupture
FIGURE 1.6 – Illustration de la rupture du séisme Vendéen de 1799, à partir des estimations de la profondeur
de l’hypocentre et de la magnitude demoment macrosismique disponibles dans la littérature (Tab. 1.1). En
vert, un évènement de magnitude M ≃ 6,6 peut rompre en surface en mettant en jeu un segment de 15
km de longueur et 25 km de largeur. Le rapport de forme n’est pas respecté. En bleu, un évènement de
magnitude M ≃ 6,8, pour un segment de 30 km de longueur et 25 km de largeur. En rouge, un évènement
de magnitude M≃ 5,5, pour un segment de 5 km de longueur et de largeur.
A partir des équations 1.2 et 1.3, le potentiel de rupture de surface d’un évènement peut être
exploré en faisant varier l’extension de la rupture en profondeur, la longueur des segments mis
en jeu, le glissement et la magnitude de la source (fig. 1.6). Toutefois, les lois empiriques détermi-
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nées par Wells and Coppersmith (1994) mettent en avant que le rapport de forme (Longueur ∗
l ar geur ) de la rupture doit être pris en considération. En effet, la longueur de rupture est en gé-
néral supérieure à la largeur de rupture.
Typiquement, pour un évènement de magnitude M ≃ 6,6 et une profondeur sismogène de
25 km, la longueur du segment de faille mis en jeu est de 15 km (fig. 1.6 en vert). Une rupture
de surface est alors possible, mais le rapport de forme n’est pas respecté. Pour cela, il faudrait
considérer un segment de 30 km de longueur, et lamagnitude serait M≃ 6,8 (fig. 1.6 en bleu) donc
supérieure aux estimations proposées (Tab. 1.1). Pour un évènement de plus faible magnitude
M ≃ 5,5, les dimensions de la rupture sont nettement plus faibles, par exemple une longueur et
une largeur de 5 km (fig. 1.6 en rouge).
Ainsi, en considérant la profondeur importante de l’hypocentre (≃ 20 à 24 km, Tab. 1.1) et la
Mw macrosismique minimale proposée dans la bibliographie (Mw 5,41), la possibilité d’une rup-
ture de surface est très faible, contrairement à l’hypothèse maximum d’un évènement de magni-
tude Mw macrosismique 6,64.
La probabilité qu’une rupture ait affecté la surface en 1799 le long d’une des failles du Marais
Breton est donc très incertaine. Elle dépend fortement de la magnitude de la source, mais aussi
de la profondeur hypocentrale de la source.
1.6 L’épicentremacrosismique
En l’absence de rupture de surface documentée, la position de l’épicentre de l’évènement peut
être discutée à partir de différents indices.
1.6.1 Le choc principal
D’après les témoignages recensant les dégâts les plus importants, la zone mésoséismale du
séisme vendéen de 1799 est située dans le Marais Breton. Les villes de Bouin et Machecoul ont
été particulièrement touchées, et dans une moindre mesure, la ville de Nantes (fig. 1.1). Ces té-
moignages pourraient permettre de localiser l’épicentre à terre, au cœur du Marais Breton entre
Bouin et Machecoul.
D’autre part, si la durée totale de la secousse décrite par les observateurs varie, de nombreux
témoignages s’accordent sur le fait que deux secousses consécutives ont été ressenties. La deuxième
secousse, plus longue et plus intense a eu lieu après une période de quiescence de quelques se-
condes (Annexes A.3, A.4 et A.5). Ce phénomène pourrait être assimilé au ressenti du maximum
des ondes P suivies des ondes S. En ajoutant 1-2 secondes afin d’accéder au temps d’arrivée de
l’onde P, on obtient un intervalle tS − tP d’environ 4-5 secondes. Ensuite, en convertissant cet in-
tervalle de temps en distance, on peut proposer une localisation de l’épicentre à terre également
dans un rayon de 30 à 40 km des témoignages de Nantes, aux alentours de Machecoul (fig. 1.1).
1.6.2 Précurseurs et répliques
Lors des forts séismes, les précurseurs et répliques peuvent donner des indices sur la localisa-
tion épicentrale du choc principal.
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Quelques heures avant le séisme Vendéen de 1799 (3h45), vers 00h30, une secousse a été res-
sentie à Machecoul (Annexes A.1 et A.2). Etant donné le très faible taux de séismes ressentis dans
la région, il y a tout lieu de penser que ce séisme était un précurseur du choc principal. Son in-
tensité n’a pu être estimée d’après la source historique (BRGM/EDF/IRSN, 2001). En revanche,
aucun témoignage de cet évènement n’est recensé à Bouin, qui a pourtant été fortement affectée
par le choc principal (fig. 1.1). Lamagnitude de ce séisme précurseur est donc vraisemblablement
faible, et son épicentre macrosismique pourrait être proche de l’unique témoignage et donc de
Machecoul.
Le séisme Vendéen de 1799 a probablement été suivi par de nombreuses répliques. 7 évène-
ments sismiques ont été reportés dans les chroniques dans les 56 jours suivant le choc principal
(BRGM/EDF/IRSN, 2001). "Le 18 [Pluviôse], à 2h. 10’ de l’après-midi, le même bruit se fit entendre,
mais un peu plus fort, et accompagné d’une secousse plus sensible que celle de la veille." "Pendant
plus de quinze jours, des tonnerres souterrains se firent entendre" (Annexes A.3, A.4 et A.5). Les té-
moignages sont ponctuels (à Bouin,Machecoul, Nantes, ou encore les Sables d’Olonnes) et ne font
pas état de dégâts majeurs permettant d’estimer des intensités et localiser précisément les évène-
ments. Toutefois, le citoyen Blin (Annexes A.3, A.4 et A.5) témoigne que "Le bruit paraissait venir
du côté de la mer; on ressentit sur les bords un plus grand nombre de secousses.". L’épicentre d’une
grande partie des répliques pourrait donc se situer en mer.
1.6.3 Quelle localisation pour l’épicentre et quelle structure en jeu?
Les mouvements des eaux liés à des glissements de terrains et ruptures de digues et signalés
dans les ports de Bourgneuf, Coutan et à Nantes ont amené Limasset et al. (1992) à proposer un
épicentre sur le plateau continental et non à terre dans la région de Bouin. Ceci rejoint la localisa-
tion épicentrale macrosismique enmer entre Barbâtre et Bouin (fig. 1.1, étoile noire) du catalogue
de sismicité FPEC (Baumont and Scotti, 2011), dont l’incertitude de localisation est estimée à 20
km en latitude et longitude (fig. 1.1, cercle en pointillés noirs). Parmi les failles déjà décrites en
Vendée littorale (e.g. Ters et al., 1979a,b, 1983), la rupture sismique de 1799 a été associée à une
prolongation enmer de la faille de Noirmoutier par Limasset et al. (1992) en dépit de son pendage
vers le sud, qui n’est à priori pas compatible avec une telle localisation de l’épicentre (fig. 1.7).
La zone mésoséismale définie à partir de la description des dégâts dans les documents his-
toriques se situe dans le Marais Breton, entre Bouin et Machecoul (fig. 1.1, intensités maximales
VII-IX en rose). Cependant, il faut noter que la géométrie du bassin et la nature des dépôts du
Marais Breton pourraient avoir engendrés de forts effets de site lithologiques (Rey et al., 2016).
En effet, les intensités sont estimées à partir des effets macrosismiques (ressentis, observations)
qui peuvent varier selon la vulnérabilité du bâti et des effets de sites particuliers topographiques
et/ou sédimentaires qui sont reliés à la nature du sous-sol. Ils peuvent par ailleurs être biaisés par
l’observateur. La zone mésoséismale, qui correspond à la zone où l’intensité est la plus forte, n’est
donc pas forcément corrélée à la position de l’épicentre instrumental.
Toutefois, d’après le ressenti d’un précurseur à Machecoul et la description de la secousse du
choc principal à Nantes, si notre interprétation en termes de tS − tP est valide, l’hypothèse d’une
rupture principale avec un épicentre à terre dans le Marais Breton, à proximité de Machecoul,
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semble plus probable qu’une rupture sur la faille deNoirmoutier plus au sud-ouest. Dans ce cas, la
faille deMachecoul bordière duMarais Breton (fig. 1.7), pourrait être une candidate solide comme
structure mise en jeu pour le séisme Vendéen de 1799.
FIGURE 1.7 – Carte des principales failles du Marais Breton modifiée d’après Limasset et al. (1992), avec
la localisation de l’épicentre macrosismique SISFRANCE de l’évènement de 1799 (étoile rouge) et de son
ellipse d’incertitude ainsi que la proposition de prolongation enmer vers l’est de la faille de Noirmoutier, et
la faille de Machecoul bordière duMarais Breton.
1.7 Problématique de la thèse
L’épicentre du séisme Vendéen de 1799 était donc très vraisemblablement situé dans le Ma-
rais Breton, qui constitue un bassin sédimentaire dont la structure ancienne a été formée par des
failles hercyniennes. Nous pouvons donc nous demander si le remplissage sédimentaire est uni-
quement lié au comblement d’une dépression ou si la géométrie de ce bassin, en mer comme à
terre, est contrôlée par l’activité récente des failles bordières. D’après notre étude des données
macrosismiques disponibles, ce travail se concentre essentiellement sur la faille de Machecoul,
bordière du Marais Breton, et a pour but d’évaluer l’implication de son activité récente dans la
géométrie et le remplissage du bassin et ainsi étudier la possibilité de relier cette faille à l’évène-
ment historique Vendéen de 1799.
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Les questions auxquelles nous nous proposons de répondre sont :
• quelles sont la morphologie et la géométrie de la faille de Machecoul?
• quelle est la géométrie des bassins sédimentaires dont elle est bordière à terre et en mer et
est-ce que la nature et la répartition de leur remplissage peut nous renseigner sur l’activité
tectonique locale?
• est-ce que la faille de Machecoul est active? Est-ce que les profondeurs et mécanismes au foyer
de la rupture des séismes instrumentaux récents peuvent nous renseigner sur les caractéris-
tiques de l’épaisseur sismogène au droit du Marais Breton?
• et enfin, est-il possible de relier le séisme de 1799 à la faille de Machecoul?
1.7.1 Contexte général, objectifs et déroulement de la thèse
Dans un contexte intraplaque à faible taux de déformation tel que celui de la France métro-
politaine, l’approche multi-disciplinaire est incontournable, quelle que soit la question soulevée.
L’objet de ce travail de thèse concerne la caractérisation de la déformation récente dans le Sud du
Massif Armoricain, et plus particulièrement dans le Marais Breton et la Baie de Bourgneuf. Notre
étude présente une continuité terre-mer liée à la position littorale de la zone et s’applique d’une
part à des temps courts, par la sismicité historique et instrumentale, et d’autre part à des temps
plus longs (Mésozoïque et Cénozoïque) par l’étude des bassins du Marais Breton et de la Baie de
Bourgneuf à partir de données de forages, géophysiquemarine, gravimétrie etmorphotectonique.
Notre étude s’inscrit dans la démarche d’une meilleure compréhension des problématiques
sismotectoniques en France métropolitaine, qui serviront à terme à mieux définir l’aléa sismique
sur le territoire.
Sismologie
Une étude sismologique a étémenée en collaboration avec J. Perrot (LGO), en bénéficiant d’un
appui financier et technique du Conseil Départemental de la Vendée (CD85), notamment lors des
missions demaintenance des stations et relevés des données par J-P. Laurent (CD85) et C. Prunier
(LGO). Un parc de 10 stations a donc été déployé depuis juillet 2011, selon 3 configurations de
réseau différentes. Dans le cadre dema thèse, j’ai participé au troisième et dernier déploiement en
janvier 2016. Le réseau temporaireMACHE a enregistré pendant plus de 2 ans, afin de caractériser
l’activité sismique au voisinage du Marais Breton. Etant donné le faible taux de sismicité local, les
données sismologiques doivent être issues de réseaux implantés judicieusement et recouvrir un
temps d’observation long afin d’enregistrer un nombre significatif d’évènements.
Ainsi, 58 évènements au total ont été localisés dans le Marais Breton et la Baie de Bourgneuf,
permettant de déterminer 8mécanismes au foyer et un tenseur des contraintes local. Les données
sismologiques issues de réseaux locaux nous ont permis de déterminer (1) l’existence d’une faille
active et (2) sa géométrie profonde.
Forages, géophysiquemarine et gravimétrie
Les faibles taux de déformation de la zone, et plus généralement duMassif Armoricain ne per-
mettant pas d’observer des déformations actuelles et récentes, nous nous sommes tournés vers la
déformation à plus long terme. La faille deMachecoul est située en zone littorale, donc nous avons
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déployé une approche terre-mer en étudiant les bassins formés par le Marais Breton et la Baie de
Bourgneuf.
Deux campagnes de géophysique marine côtière dans la Baie de Bourgneuf ont été réalisées
en avril 2016 (RETZ1, chef de mission Pascal Leroy, DOI en attente) et juin-juillet 2017 (RETZ2 3,
cheffe de mission Caroline Kaub) à bord de la V/O Haliotis.
La détermination de la géométrie du bassin de la Baie de Bourgneuf et de l’expression de la
faille de Machecoul en mer ont été faites à partir des données de sismique réflexion Sparker et
CHIRP acquises au cours de cette thèse. La répartition du remplissage sédimentaire des bassins
à terre et en mer a été étudiée à partir des données de forages de la BSS 4 (Banque de Données
du Sous-Sol) du BRGM (Bureau de Recherches Géologiques et Minières) et de nos données in-
édites de sismique réflexion. Nous avons ainsi recherché des indices de déformation pour tenter
de déterminer si la sédimentation du Marais Breton et de la Baie de Bourgneuf résulte (1) du seul
fait des transgressionsmarines ou (2) d’une tectonique récente s’ajoutant aux dernières transgres-
sionsmarines. Nos données inédites de bathymétrie haute résolution, couplées aux données de la
mission POPCORE 5 nous ont permis d’étudier la morphologie et la nature des fonds à proximité
de la faille de Machecoul, ainsi que de préciser la dynamique actuelle du transport sédimentaire
résiduel.
Nous avons également réalisé une étude gravimétrique à partir de données du BGI 6 (Bureau
Gravimétrique International) en collaboration avec C. Tiberi et M. Plasman lors de deux visites
au Laboratoire de Géosciences deMontpellier (GM). Nous avons caractérisé la signature gravimé-
trique du bassin du Marais Breton et de la faille de Machecoul à partir du calcul de l’anomalie
de Bouguer afin de la comparer à celle d’autres bassins sédimentaires tertiaires déjà étudiés dans
le Massif Armoricain, dont l’épaisseur sédimentaire est mieux contrainte. Nous avons également
calculé la réponse gravimétrique d’unmodèle de bassin sédimentaire contrôlé par une faille établi
à partir des données de forage.
Géomorphologie et analysemorphotectonique
Les structures géologiques locales en surface étant peu décrites dans la littérature, une étude
morphotectonique à terre et enmer a été menée afin demieux caractériser la faille deMachecoul.
Pour ce faire, nous avons établi une carte morpho-bathymétrique à partir des données de bathy-
métrie haute-résolution (sonar interférométrique latéral) de la campagne RETZ2, qui compilée
aux données marines (HOMONIM à une résolution de 100m) et terrestres (RGEALTI à une résolu-
tion de 5m) existantes, nous a permis d’étudier l’expression en surface et la continuité terre-mer
de la structure. La partie terrestre de la faille de Machecoul est également illustrée par nos obser-
vations sur le terrain, dans un contexte actuel très anthropisé.
Une analyse morphométrique a été réalisée en collaboration avec C. Authemayou (LGO) afin
d’étudier le relief et le réseau de drainage à l’échelle du Marais Breton et à l’échelle du pays de
3. KAUB Caroline, LE ROY Pascal, GEOFFROY Laurent (2017) RETZ2 cruise, RV Haliotis,
http ://dx.doi.org/10.17600/17008300
4. http ://infoterre.brgm.fr/page/banque-sol-bss
5. BALTZER Agnès (2016) POPCORE cruise, RV Haliotis, http ://dx.doi.org/10.17600/16005300
6. http ://bgi.obs-mip.fr/fr
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Retz, et calculer 9 indices morphométriques pour 6 bassins versants mineurs du compartiment
inférieur (Pays de Retz) drainant la rupture de pente de la faille de Machecoul.
Sismotectonique et effet des séismes
Enfin, une étude des chroniques et données macrosismiques couvrant le séisme de 1799 et
répertoriées dans la base de données SISFRANCE (BRGM/EDF/IRSN, 2001) a été réalisée en colla-
boration avec L. Bollinger (CEA/LDG) lors de deux visites au CEA/LDG à Bruyères-le-Châtel. Nos
objectifs étaient d’estimer la pertinence des couples magnitude-profondeur existants, le potentiel
de rupture de surface et la localisation de l’épicentre macrosismique du séisme Vendéen de 1799.
Cette étude a été complétée par une revue des indices néotectoniques publiés à proximité de la
faille de Machecoul, lors de deux visites de terrain. La collaboration avec le CEA/LDG comprenait
aussi initialement un travail sur la modélisation des effets de bassin et un travail en paléosismolo-
gie, qui n’ont malheureusement pas pu être engagés faute de temps.
1.7.2 Structure dumanuscrit
Cemanuscrit de thèse est structuré en 7 chapitres et 4 annexes :
1. Avant-propos : le séisme Vendéen de 1799
2. Etat de l’art sur les déformations finies et actives en extension
3. Contexte de l’étude
4. Analyse morphométrique du relief et du réseau de drainage dans le Marais Breton
5. Géométrie du bassin et des dépôts sédimentaires plio-quaternaires en Vendée littorale : ap-
proche terre-mer
6. La déformation active en Vendée littorale : étude sismologique
7. Synthèse générale, conclusions et perspectives d’études
Ce premier chapitre présente l’étude de la macrosismicité historique dans le Marais Breton
basée sur le séisme du 25 janvier 1799 de Bouin, évènement historique parmi les plus marquants
de l’Ouest de la France. Il nous a permis de poser les problématiques spécifiques au contexte ré-
gional et à chaque technique utilisée, qui seront développées dans les chapitres suivants.
Le second chapitre constitue un état de l’art sur les déformations finies et actives en extension.
Le troisième chapitre contextualise notre étude dans un cadre géologique, élargi au domaine
Sud-Armoricain. Il aborde la déformation du Massif Armoricain dans la France métropolitaine
par une étude de la sismicité instrumentale disponible depuis 1962 grâce aux réseaux nationaux
et une synthèse bibliographique des indices néotectoniques de déformation active décrits dans la
littérature en Loire-Atlantique et Vendée, illustrés par nos propres observations de terrain.
Le quatrième chapitre rassemble la description morphologique de la faille de Machecoul à
terre et en mer à partir de données existantes et inédites, ainsi qu’une première analyse morpho-
métrique duMarais Breton et du Pays de Retz.
Le cinquième chapitre est consacré à l’étude de la structure des bassins délimités à terre et en
mer par la faille de Machecoul (Marais Breton et Baie de Bourgneuf respectivement) ainsi que de
leur remplissage sédimentaire, à partir des données de gravimétrie, forages, sismique réflexion et
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bathymétrie acquises lors de deux campagnes de géophysique marine ayant eu lieu dans le cadre
de cette thèse.
Le sixième chapitre est dédié à l’étude de la sismicité instrumentale récente en Vendée litto-
rale menée grâce à une étude sismologique temporaire dédiée, à partir de données acquises lors
du déploiement d’un réseau dans le cadre de cette thèse et de données antérieures.
Enfin, le septième chapitre consiste à discuter à partir de l’approche intégrée terre-mer déve-
loppée dans notre travail, de l’activité des failles de Vendée littorale à long et court terme, et plus
particulièrement de l’activité actuelle de la faille de Machecoul et de son potentiel rôle dans le
séisme historique de 1799.
4 annexes apporteront si nécessaire au lecteur un appui et un complément d’informations sur
le travail réalisé :
L’annexe A contenant les documents historiques concernant le séisme Vendéen de 1799 re-
censés dans la base de données SISFRANCE 7 (Scotti et al., 2004) et utilisés dans le chapitre 1.
L’annexe B du chapitre 4 en lien avec l’analysemorphométrique du relief et du réseau de drai-
nage dans le Marais Breton.
L’annexe C apportant un support d’informations pour le chapitre 5 correspondant à l’étude
terre-mer des bassins duMarais Breton et de la Baie de Bourgneuf.
L’annexe D complétant le chapitre 6 et l’analyse de la déformation active en Vendée littorale à
partir d’une étude sismologique.
7. http ://www.sisfrance.net/
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Etat de l’art des déformations finies et
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CHAPITRE 2. ETAT DE L’ART DES DÉFORMATIONS FINIES ET ACTIVES EN
EXTENSION
2.1 Rhéologie de la lithosphère continentale en extension
2.1.1 La lithosphère en domaine continental stable
L’activité tectonique, qui est l’expression des contraintes appliquées à la lithosphère, est diri-
gée par les interactions entre les plaques : soit en convergence (formant des zones de subduction
ou de collision), soit en divergence (zones de rifting). Ainsi, les forces aux limites de plaques sont
transmises aux régions intérieures des plaques appelées "stable continental interiors" (SCI) ou
"stable continental regions" (SCR), comme par exemple les boucliers, plateformes et les ceintures
plissées paléozoïques (Johnston, 1989). Les zones d’intense déformation sont majoritairement si-
tuées aux frontières de plaques et donc très localisées, et concentrent plus de 90% de l’activité
sismique mondiale. Toutefois, l’occurrence de séismes majeurs loin de ces frontières de plaques
montre une certaine déformation élastique dans les régions intraplaques (e.g. Sykes and Sbar,
1973; Sbar and Sykes, 1977). L’Europe de l’Ouest et plus localement l’Ouest de la France sont si-
tuées dans un contexte géodynamique de région continentale stable (SCR) à faible déformation.
Caractéristiques générales
Les régions continentales stables présentent généralement une croûte constituée de socle sur
lequel repose une couverture sédimentaire. La limite inférieure de la croûte continentale est dé-
finie par le Moho situé à environ 40 km, et la température atteinte à cette profondeur varie entre
300 et 600°C (Burov and Diament, 1996). La croûte supérieure est froide et résistante, alors que la
croûte inférieure est plus chaude et ductile, pouvant fluer sur des temps longs. L’essentiel de la
rigidité lithosphérique est localisée dans le manteau lithosphérique supérieur, sous le Moho.
Nous allons dans un premier temps, aborder les processus long-terme appliqués à la litho-
sphère ainsi que ses caractéristiques rhéologiques. L’ensemble des processus, tectoniques ou non,
influant sur les forces appliquées à la lithosphère en SCI seront traités plus loin.
2.1.2 Notion d’élasticité effective de la lithosphère
Les propriétésmécaniques et rhéologiques de la lithosphère varient temporellement et spatia-
lement et sont notamment définies par la rigidité flexurale (D) et l’épaisseur équivalente élastique
(Te). L’application d’une charge (ou d’une décharge) topographique ou de subsurface induit une
réponse élastique de la lithosphère (la flexure), liée à plusieurs paramètres tels que l’épaisseur de
la lithosphère et son élasticité, ainsi que la magnitude et la distribution latérale de la charge ap-
pliquée. L’épaisseur équivalente élastique dépend de plusieurs paramètres tels que le géotherme,
l’épaisseur crustale et la courbure flexurale de la plaque (Kusznir and Karner, 1985). Les variations
locales sont, elles, généralement le résultat de contraintes flexurales additionnelles (Burov and
Diament, 1996).
Le comportement de la lithosphère n’est cependant pas purement élastique : il est visco-élasto-
plastique. Lorsqu’on provoque une flexure de la lithosphère en appliquant une charge, des zones
de faiblesse au comportement inélastique apparaissent (fig. 2.1). Le comportement mécanique
de la lithosphère dépend également du temps de charge, estimé à partir de l’équation du temps
de relaxation de Maxwell τ = η/E (avec η la viscosité et E le module de Young). Ainsi, les données
rhéologiques suggèrent que la plupart des roches ont un comportement inélastique au long terme
(> 0,1 Ma) si la température est suffisante (Burov and Diament, 1996).
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FIGURE 2.1 – Rhéologie de la lithosphère en domaine océanique et continental : impact de la charge et de la
flexure sur la création de zones de faiblesses et du découplage entre la croûte supérieure et le manteau en
domaine continental, d’après Burov and Diament (1996).
La rigidité flexurale de la lithosphère est différente que l’on soit en domaine océanique (où elle
est liée au géotherme et donc à l’âge de la lithosphère, Watts (1978)) ou en domaine continental.
Pour les continents, Te correspond à l’épaisseur équivalente des couches rhéologiques rigides, de
forte viscosité (croûte et manteau lithosphérique supérieurs). C’est la notion de "coeur élastique"
(Watts and Burov, 2003). L’épaisseur équivalente élastique dépend de l’état thermique de la litho-
sphère et peut varier pour les continents de 0 à 100 km (McKenzie, 2003).
2.1.3 Rhéologie de la lithosphère continentale et transition fragile-ductile
La réponse de la lithosphère dépend donc de l’amplitude et de la durée de la charge. La dé-
formation induite est ainsi soit élastique (qui disparaît lorsqu’on arrête d’appliquer la contrainte),
soit plastique (atteinte au-delà du seuil d’élasticité et irréversible). La déformation plastique au
sens large s’exprime soit de manière ductile (processus lent et progressif), soit cassante comme
par exemple lors d’un séisme (processus instantané qui libère de l’énergie élastique sous forme
des ondes sismiques).
La profondeur de transition entre le comportement ductile ou cassant de la lithosphère dé-
pend notamment de ses caractéristiques intrinsèques (la composition des roches) et des condi-
tions physiques dans lesquelles elle se déforme (le gradient géothermique, la présence de fluides
ou non, la vitesse de déformation). L’extrapolation de données expérimentales sur le comporte-
ment des roches permet de définir des modèles rhéologiques d’enveloppe de contraintes (Goetze
and Evans, 1979), à partir de la loi de Byerlee (Byerlee, 1978) et des lois de fluages plastiques et/ou
diffusion qui décrivent la résistance de la lithosphère (en MPa) en fonction de la température et
donc de la profondeur (fig.2.2).
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La lithosphère continentale présente deux pics de résistance : le premier dans la croûte su-
périeure à 15-20 km et le second, théorique, dans le manteau situé sous le Moho. On peut ainsi
définir l’épaisseur sismogène de la croûte, dans un milieu cassant et correspondant à la zone de
nucléation possible des séismes. Au-delà, on atteint la transition cassant-ductile et la croûte est
considérée asismique.
FIGURE 2.2 – Rhéologie de la lithosphère associée au comportement sismogénique en domaine continental,
d’après Burov and Diament (1996).
Effet de la température
La profondeur de transition entre les comportements ductiles et par friction est largement
contrôlée dans la croûte par le comportement du quartz (e.g. Kirby and Kronenberg, 1987; Ranalli,
1995) et dans lemanteau par celui des olivines (e.g. McNutt, 1984; Burov andDiament, 1995, 1996)
(fig. 2.3). Une lithosphère riche en quartz est plus déformable en extension comme en compres-
sion qu’une lithosphère de même structure thermique et avec moins de quartz.
Le géotherme influe sur le comportement mécanique des roches selon leur composition et
doit donc être pris en compte dans lesmodèles rhéologiques (e.g. Petersen andWesnousky, 1994).
A composition équivalente, plus le gradient géothermique est fort, plus la déformation est facile.
Si le gradient géothermique est faible, la résistance de la lithosphère se trouve renforcée. D’après
Petersen and Wesnousky (1994), la profondeur de la transition fragile-ductile de la croûte est lar-
gement influencée par la température, et donc par l’âge de la lithosphère. A l’inverse, un flux de
chaleur important induit une transition fragile-ductile peu profonde, d’autant plus en contexte
extensif que compressif (fig.2.3 Kusznir and Park, 1984).
La déformation en extension est accommodée à l’échelle lithosphérique par plusieurs types
de structures extensives classées selon leur géométrie, leur degré d’évolution et leur contexte tec-
tonique (e.g. rifts, grabens, demi-grabens, système en dominos). Dans toutes ces structures, la
croûte supérieure est déformée par des failles normales.
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FIGURE 2.3 – A gauche, profondeur de la transition fragile-ductile en fonction de la composition et du géo-
therme, modifié d’après Burov and Diament (1996). A droite, profondeur de la transition fragile-ductile
calculée en fonction du flux de chaleur de la lithosphère, en déformation compressive et extensive, d’après
Kusznir and Park (1984).
2.2 Théorie élastique des failles : application aux failles normales
2.2.1 Rappels à propos de la théorie d’Anderson
Lors d’une étude des failles, il faut différencier les failles néoformées des failles héritées. Dans
un souci de compréhension des mécanismes à l’origine de la formation des failles et d’interpré-
tation dynamique des failles, Anderson (1951) a proposé une classification reposant sur l’hypo-
thèse que dans la croûte supérieure l’une des contraintes principales correspond à la contrainte
verticale (c’est la pression lithostatique verticale), et que les deux autres contraintes principales
sont horizontales (contraintes lithostatiques latérales et tectoniques). On différencie 3 régimes
de contraintes tectoniques (extensif, décrochant et compressif) selon la contrainte associée à la
contrainte verticale (fig. 2.4). Dans un régime extensif, la contrainte verticale σv est σ1 et la rup-
ture se fait suivant 2 plans de cisaillement conjugués et inclinés d’environ 60° : il s’agit de failles
normales. Les contraintes σ2 et σ3 sont situées dans le plan horizontal.
Le comportement cassant de la croûte continentale supérieure permettant de garder en héri-
tage les structures issues de plusieurs phases tectoniques (failles héritées), l’application dumodèle
d’Anderson est limitée. En effet, les failles observées ne se sont pas forcément formées en même
temps et ne sont donc pas forcément conjuguées.
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FIGURE 2.4 – Classification dynamique des types de failles, avec les directions des contraintes principales.
(A) faille normale, (B) faille décrochante et (C) faille inverse. D’après Anderson (1951).
2.2.2 Mécanismes de la rupture et du glissement
Les mécanismes de rupture et de glissement peuvent être illustrés par le cercle de Mohr. Il est
construit à partir des valeurs de σ1 et σ3 (fig. 2.5). A la rupture, on suppose une relation linéaire
entre les valeurs de la contrainte normale σn et de la contrainte tangentielle τ, qui définit l’angle
de friction interne φ1 (théorie de Mohr). La représentation de cette relation est une droite cor-
respondant à l’enveloppe de Mohr (∆R). Le domaine de la rupture cassante est atteint lorsque
l’enveloppe des cercles définie par les valeurs de σ1 et σ3 est tangente à la droite∆R (au point R).
La contrainte tangentielle τ résolue sur le plan de faille atteint alors une valeur critique (C) cor-
respondant à la résistance au cisaillement : c’est le critère de Coulomb-Navier. Le plan de faille est
ainsi considéré comme un plan de cisaillement.
FIGURE 2.5 – Illustration des conditions de rupture et de glissement sur un plan préexistant, à partir du
cercle et de l’enveloppe de Mohr. D’après Mercier et al. (2011).
La rupture peut toutefois être influencée par les conditions du milieu, comme par exemple la
présence de fluides interstitiels (e.g. l’augmentation de la pression de fluides dans les pores de la
roche favorisera la rupture) ou encore la présence de zones de faiblesses ou de plans de fractures
préexistants.
Il faut alors différencier l’enveloppe de Mohr pour la rupture ∆R de celle pour l’initiation du
glissement sur un plan de faiblesse ∆G (en supposant ici pour plus de simplicité que le plan de
faiblesse contient l’axeσ2). Ainsi, dans un contexte fracturé le domaine des contraintes entraînant
le glissement se situe au-dessus de ∆G. La cohésion C2 d’un matériau fracturé étant inférieure à
28
CHAPITRE 2. ETAT DE L’ART DES DÉFORMATIONS FINIES ET ACTIVES EN
EXTENSION
celle d’unmatériau intact C1, l’angle de friction pour le glissement sur un plan préexistant (φ2) est
inférieur àφ1 et l’enveloppe∆G est située en dessous de l’enveloppe∆R. D’unemanière générale,
en régime extensif, la pente de l’enveloppe deMohr est forte ce qui illustre la plus faible résistance
des matériaux à la traction qu’à la compression.
La réactivation concernera plutôt les structures dont l’orientation est "compatible" avec le
champ de contraintes. Ainsi, dans le cas des failles normales ce sont les structures parallèles à
la direction de σH, alors qu’en régime décrochant il s’agira plutôt des structures sub-verticales
orientées selon σH ±30° (e.g. Rackley, 2017). Le champ de contraintes étant rarement parfaite-
ment homogène, on peut distinguer un niveau régional et un niveau local. La rupture se produit
en général en réponse au champ régional en formant les faillesmajeures et la géométrie. La locali-
sation des fractures secondaires illustrera plutôt les perturbations locales du champde contraintes
ou d’autres processus.
2.3 Géométrie et propagation des failles normales
Lorsque les traces en surface sont plus ou moins discontinues et irrégulières, on parle de seg-
ments de failles. Ils se situent dans une zone relativement étroite par rapport à leur longueur et
leur cinématique est généralement similaire. Plusieurs segments de failles forment une zone de
faille, dont l’épaisseur est fonction du déplacement maximal sur la faille (Childs et al., 2009). La
segmentation joue un rôle dans la propagation et la géométrie des failles (fig. 2.6, e.g. Peacock,
2002)
FIGURE 2.6 – Géométrie simplifiée d’une faille normale en 3D, en coupe et en vue planaire : plan principal
(1), à la terminaison verticale duquel viennent se brancher des plans de faille secondaires (2), des structures
en échelon et une zone de relais par des failles secondaires en terminaison latérale (3) . D’après Marchal
et al. (2003).
La géométrie d’un plan de faille n’est pas strictement planaire et présente des irrégularités
(fig. 2.6). Les plans de failles normales tendent à devenir courbes en profondeur avec l’augmen-
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tation du déplacement par les variations du coefficient de friction, la résistance au glissement, les
interactions avec d’autres failles ou encore l’hétérogénéité des matériaux (i.e. angles de rupture
différents) (Martel, 1999). La rugosité du plan de faille est déterminée par la roche (composition
minéralogique, texture, granulométrie) et aura un impact sur le comportement de la structure
après la rupture. Assez intuitivement, le glissement est plus facile si le grain de la roche est fin. Les
zones potentielles de glissement varieront selon le coefficient de friction et son orientation (fig.
2.7, Streit et al., 2005).
FIGURE 2.7 – A gauche, modèles illustrant la variation du déplacement sur un plan de faille (vue perpendi-
culaire à la surface des failles). En haut (a), le modèle de (Barnett et al., 1987; Walsh andWatterson, 1987) et
en bas (b) pour une zone de faille segmentée avec interaction entre les segments. D’après Peacock (2002).
A droite, illustration de la variation spatiale de la tendance de glissement (réactivation) sur un plan de faille
réaliste. D’après Streit et al. (2005).
Le modèle de répartition uniforme du glissement avec une propagation radiale des terminai-
sons par une répartition elliptique du déplacement est uniquement valable dans le cas des failles
isolées (fig. 2.7 Barnett et al., 1987; Walsh andWatterson, 1987, , ). Les failles normales étant quasi-
ment toujours segmentées aussi bien en vue planaire qu’en coupe, il faut prendre en compte une
géométrie complexe en 3D (fig. 2.6). En effet, le recouvrement et la connexion des terminaisons
de faille génèrent des structures en relais sub-parallèles à l’orientation générale de la faille (figs.
2.6 et 2.8, Peacock and Sanderson, 1991) qui peuvent présenter un fort gradient de déplacement,
plus important que sur le reste du long de la faille (Walsh andWatterson, 1990, 1991; Peacock and
Sanderson, 1991, 1994; Trudgill and Cartwright, 1994). Dans le cas des failles normales, l’axe de
répartition des anomalies de déplacement est sub-vertical et sub-parallèle à la direction du vec-
teur de glissement (Walsh and Watterson, 1991; Childs et al., 1993, 1995). Toutefois, les anomalies
de déplacement peuvent également être réparties parallèlement à la direction de la faille et donc
dans une direction orthogonale au vecteur de glissement. La propagation d’un plan de faille se fait
donc aussi par coalescence et connexion entre des segments elliptiques allongés dans la direction
du pendage de la faille (modèle de "dip-linkage", e.g. Mansfield and Cartwright, 1996; Wilkins and
Gross, 2002).
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Les zones de relais
Les zones de relais sont formées par deux segments de failles normales de même direction et
se recouvrant (figs. 2.6 et 2.8, Larsen, 1988). Elles connectent le compartiment inférieur (footwall)
d’une faille avec le compartiment supérieur (hanging-wall) d’une autre et permettent le transfert
du déplacement entre les deux segments. La géométrie des rampes de relais varie selon le degré
d’interaction et de connexion entre les segments de failles (Peacock, 2002). Elles sont fréquentes
dans les bassins extensifs (e.g. Larsen, 1988; Peacock and Sanderson, 1994). Elles se différencient
des zones de transfert qui impliquent des failles antithétiques (i.e. de pendage différents) (Morley
et al., 1990; Faulds and Varga, 1998; Peacock et al., 2000)
FIGURE 2.8 – Schéma d’une faille représentant les termes zone de faille et zone de relais, le déplacement est
représenté par la zone grisée sur la surface de glissement. D’après Childs et al. (2009). A droite, illustration
de la variation spatiale de la tendance de glissement (réactivation) sur un plan de faille réaliste. D’après
Streit et al. (2005).
Populations de failles et réactivation
Les caractéristiques de déplacement seront notamment affectées en cas d’interaction de plu-
sieurs failles entre elles à différentes échelles (population de failles, e.g. Cowie et al., 1996; Yielding
et al., 1996). Une faille est considérée comme réactivée si un déplacement intervient après une
longue période d’inactivité. La faille est donc affectée par au moins deux épisodes tectoniques
distincts (e.g. Shephard-Thorn et al., 1972; Sibson, 1985). Lors d’un épisode de réactivation, les
failles majeures modifient leur géométrie afin d’accommoder le changement de contrainte (Kelly
et al., 1999). Toutes les failles d’une population ne seront pas réactivées simultanément ou de la
même façon, selon leur taille, leur localisation ainsi que l’orientation et le régime de contraintes
(fig. 2.9, Sassi et al., 1993). De nouvelles failles peuvent également être formées pour accommoder
le nouvel état de contrainte et la réactivation des failles majeures pré-existantes (Kelly et al., 1999;
Bellahsen, 2002).
2.3.1 Déformation élastique et cycle sismique
Dans les régions continentales en extension, la formation et l’activité des failles normales dans
la croûte supérieure entraîne des mouvements verticaux. Ces mouvements verticaux sont liés à la
réponse flexurale isostatique de la croûte en lien avec le cycle sismique (fig. 2.10). Classiquement,
pendant la période intersismique, la croûte se déforme de façon élastique sous l’effet de l’accu-
mulation des contraintes (faille "bloquée"). Lorsque le seuil de rupture est atteint, la relaxation
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FIGURE 2.9 – Graphes illustrant les effet de la réactivation de failles normales : en failles inverses, le rejet di-
minue alors que la longueur de faille est stable ou augmente alors qu’une réactivation en régime décrochant
augmente la longueur des failles tout en gardant un rejet constant. D’après Peacock (2002).
brutale des contraintes lors du séisme entraîne un déplacement sur le plan de faille (e.g. phase co-
sismique, Reid, 1910). Pendant la phase post-sismique, la déformation continue par fluage asis-
mique par un rééquilibrage visqueux qui réduit l’amplitude de la subsidence du compartiment
supérieur et augmente la surrection du compartiment inférieur (King et al., 1988).
A plus long terme, la sédimentation et l’érosion provoquent également une déformation. Les
transferts de masses entre le compartiment inférieur et le compartiment supérieur de la faille en-
traînent une réponse flexurale élastique de la lithosphère (e.g. Barr, 1987; Kusznir and Ziegler,
1992). La charge liée aux dépôts sur le compartiment supérieur induit la subsidence du bassin et
la perte dematériau sur le compartiment supérieur est compensée par un soulèvement (fig. 2.10).
La déformation plastique finie observée peut également être induite par plusieurs cycles sis-
miques (e.g. King et al., 1988; Stein et al., 1988). Plusieurs modèles existent pour décrire le déve-
loppement des failles normales en surface par l’accumulation d’un (e.g. single slip event model,
Pollard and Segall, 1987) ou de plusieurs glissements sismiques (e.g. cumulative slipmodel, fig. 2.7
Walsh andWatterson, 1987). Toutefois, Walsh andWatterson (1987) considèrent que le glissement
est identique pour chaque évènement, ce qui implique que le déplacement augmente proportion-
nellement à la longueur de faille. Bürgmann et al. (1994) mettent en évidence que le déplacement
est également contrôlé par de nombreux facteurs mécaniques (par exemple l’impact de la seg-
mentation, interaction et connexion).
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FIGURE 2.10 – Déformation verticale de la surface de la croûte supérieure induite par le fonctionnement
d’une faille normale lors du cycle sismique, d’après Strak (2012).
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2.4 Evolution tectono-sédimentaires des bassins extensifs
La géométrie des bassins et des dépôts dépend de l’interaction complexe entre l’évolution tri-
dimensionnelle des processus de connexion des bassins via la propagation des failles, l’évolution
des réseaux de drainages et les effets du climat et des variations du niveau marin (e.g. Gawthorpe
and Leeder, 2000). L’évolution des failles constitue un contrôle tectonique majeur de l’architec-
ture et de l’organisation de la sédimentation dans les bassins. Trois stades d’évolution peuvent
être définis : le stade initial correspondant à l’initation des failles ; le stade de développement des
interactions et connexions entre les failles et enfin le stade d’abandon de la faille. Selon l’envi-
ronnement considéré, continental ou côtier-marin, l’évolution des bassins sera marquée par des
processus différents (e.g. fig. 2.11, Gawthorpe and Leeder, 2000).
FIGURE 2.11 – Blocs diagramme illustrant l’évolution tectono-sédimentaire en contexte extensif : en haut,
en milieu continental (a) stade initial et b) de développement des interactions et connexions entre les
failles) ; en bas, en milieu côtier-marin (c) en bas niveau marin et d) en haut niveau marin), d’après Gaw-
thorpe and Leeder (2000).
Les marges des bassins extensifs présentent une asymétrie à l’origine de la différence d’évo-
lution des réseaux de drainage transverses sur les compartiments inférieurs et supérieurs (e.g.
Jackson and Leeder, 1994), excepté pour les drainages antécédents. Ceci contribue aumaintien de
l’équilibre entre les flux sédimentaires transverses et axiaux à la structure. Le développement de
cônes d’alluvions, talus, dépôts en éventail alluviaux ou sous-marins est lié au gradient de pente
entre les compartiments inférieur et supérieur. Sur les pentes les plus raides, des glissements de
terrain peuvent se développer (Hadley, 1960). Sur le compartiment supérieur, les bassins versants
sont en général plus longs, plus larges (relation de Hack), et avec une pente plus douce que ceux
qui se propagent dans le compartiment inférieur.
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En régime extensif, l’activité des failles normales forme des dépressions sur le compartiment
supérieur (hanging-wall). La sédimentation a tendance à s’y localiser. Ceci a été mis en évidence
d’après l’étude des faciès et des corps sédimentaires le long des failles normales (fig. 2.11, e.g.
Gupta et al., 1998, 1999; Gawthorpe and Leeder, 2000; Dawers andUnderhill, 2000). Dans les zones
d’interaction entre segments de failles (zones de relais), il y a généralement un déficit de sédimen-
tation aumoins pendant l’évolution syn-rift précoce, qui se fera préférentiellement dans les zones
à fort rejet au centre des segments. Ainsi, l’augmentation de longueur des segments et du rejet
peut être étudiée à partir de l’évolution stratigraphique et sédimentologique des dépôts.
Dans les zones de relais, la sédimentation peut être influencée lors d’épisodes de réactiva-
tion (e.g. Lezzar et al., 2002), particulièrement lorsqu’elle est oblique par rapport aux structures.
La formation de failles de relais secondaires créé des dépressions importantes au niveau de leur
connexion ce qui permet une concentration des dépocentres. De plus, lorsque ces zones de relais
sont pré-fracturées, la connexion est d’autant plus rapide et influence fortement la localisation
des dépocentres (fig. 2.12, Bellahsen, 2002).
FIGURE 2.12 – Blocs diagrammes illustrant la localisation des dépocentres au niveau de l’interaction de
deux segments de faille (zone relais) lors d’un épisode de réactivation : à gauche dans le cas d’un milieu
homogène, à droite dans unmilieu pré-fracturé, d’après Bellahsen (2002).
2.4.1 Evolution du relief et niveau de base
L’activité des failles fait partie des nombreux forçages externes et internes contrôlant l’évolu-
tion du relief et du réseau de drainage d’une région (avec le climat, les variations eustatiques et
la lithologie, e.g. England andMolnar, 1990; Wobus et al., 2006; Kirby and Whipple, 2012). Les no-
tions de base pour l’analyse du relief et du réseau de drainage d’une zone sont développées en
introduction de l’analyse morphotectonique réalisée dans le chapitre 4. Nous soulignerons uni-
quement ici le rôle du niveau de base lors du jeu d’une faille normale (fig. 2.13).
En effet, le niveau de base, correspondant au niveau le plus bas vers lequel les rivières tendent
à s’écouler, peut varier notamment sous l’effet de la tectonique. La modification de l’altitude d’un
relief par rapport à son niveau de base par subsidence ou soulèvement lors du jeu d’une faille,
implique une modification du réseau de drainage environnant.
Le niveau de base peut être une mer, un lac ou l’altitude du remplissage sédimentaire déposé
sur le compartiment supérieur par le biais d’une rivière s’écoulant parallèlement à la trace de la
faille. Dans ce dernier cas et en faisant l’hypothèse que le niveau marin est stable, l’altitude du
niveau de base de cette rivière sera uniquement contrôlée par les effets de la subsidence et du
remplissage du bassin sédimentaire. La quantité de relief alors exhumée par un séisme et donc
potentiellement érodable correspondra à la valeur du déplacement co-sismique vertical (B). En
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revanche, si le niveau de base correspond au pied de faille, par exemple en région littorale ou aux
abords d’un lac, la quantité de relief disponible à l’érosion correspondra uniquement au soulève-
ment du compartiment inférieur.
FIGURE 2.13 – Schéma de l’évolution de la topographie lors d’un séisme sur une faille normale selon la
nature du niveau de base, modifié d’après Strak (2012). (a) Vue en coupe du système à l’instant t. (b) Vue en
coupe du système à l’instant t+1 après le séisme, dans le cas où le niveau de base est contrôlé par une rivière
située sur le compartiment supérieur (hanging-wall), sous l’influence de la subsidence et du remplissage
du bassin. (c) Vue en coupe du système à l’instant t+1 après le séisme, dans le cas où le niveau de base est
contrôlé par l’altitude du pied de faille (ou le niveau marin ou un lac).
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2.5 Sismologie et déplacementsdes faillesnormales actives endomaines
à déformation lente
2.5.1 La sismicité des SCR
La sismicité des "stable continental regions" (SCR Johnston, 1989) est très variable. Certaines
SCR ne présenteront aucune activité sismique alors que d’autres auront une sismicité diffuse
avec des évènements de magnitude faible à modérée. Contrairement aux zones de frontières de
plaques, l’activité sismique des SCR est rarement liée à des structures crustales identifiées (Calais
et al., 2016).
A l’échelle mondiale, les évènements majeurs dans les régions intraplaques sont rares. Calais
et al. (2016) recense 16 évènements demagnitude 6 ou plus dans les régions continentales et océa-
niques stables confondues (fig. 2.14). En Europe de l’Ouest on peut citer les évènements de Bâle
(1356), Verviers (1692), Lisbonne (1755), Düren (1756) ou encore Nice (1887). Toutefois, les dégâts
causés par ces évènements sont très importants et affectent de larges zones. En effet, l’atténua-
tion de l’énergie sismique en fonction de la distance est particulièrement faible dans les régions
intraplaques (Hanks and Johnston, 1992).
Ainsi, des évènements demagnitude pourtantmoyenne peuvent avoir des effets dévastateurs.
Le coût actuel de tels séismes dans des régions très fortement peuplées est donc non négligeable
(e.g. Allman and Smolka, 2001), et ce même dans les pays développés de l’Europe de l’Ouest.
FIGURE 2.14 – Activité sismique mondiale. 16 séismes majeurs intraplaques M>6 : dans les régions conti-
nentales stables (rouge) et les régions océaniques stables (blanc), d’après Calais et al. (2016).
2.5.2 Le cycle sismique et les SCR
Il est largement établi que le processus à l’origine des séismes a un caractère cyclique (fig.
2.15, haut). Les contraintes s’accumulent sur la faille qui est "bloquée" jusqu’à ce que sa résis-
tance à la friction soit dépassée et qu’un relâchement brutal survienne lors de la rupture sismique.
Après cette redistribution des contraintes, le processus de chargement reprend pour une durée
plus ou moins longue selon l’énergie libérée lors de la rupture et le taux de chargement local des
contraintes. Le cycle peut alors se répéter à nouveau, régulièrement ou non.
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Leparadigme actuel implique que les "glissements géologiques" (relâchement des contraintes)
correspondent aux "glissements géodésiques" (accumulationdes contraintes) et donc qu’une faille
conserve l’énergie (Calais et al., 2016). Cette théorie est largement établie aux frontières de plaques
comme par exemple pour la faille de San Andreas (Tong et al., 2014) ou dans certaines zones de
déformation continentale plus faible comme pour la faille de Wasatch dans le Basin and Range
(e.g. Friedrich et al., 2003; Chang et al., 2006). De ce point de vue, dans les SCR l’accumulation des
contraintes se ferait également, mais plus lentement et le temps de récurrence des grands séismes
serait compris sur une échelle de temps beaucoup plus grande, difficilement observable (fig. 2.15,
bas). Ce long temps de récurrence pourrait donc laisser croire que les failles en SCR ne rompent
qu’une seule fois (e.g. Crone et al., 2003) et que la sismicité intraplaque actuelle correspondrait à
l’expression de longues séquences de répliques après des évènements historiques majeurs (Stein
and Liu, 2009; Boyd et al., 2015) et représentatifs de la déformation à long terme (e.g. Page and
Hough, 2014; Craig et al., 2016).
FIGURE 2.15 – Haut : Récurrence plus oumoins régulière du cycle sismique par variation du taux de charge-
ment des contraintes et de la résistance de la faille au cours du temps en contexte de frontières de plaques.
Bas : Dans le cas des SCR, l’accumulation des contraintes se faisant beaucoup plus lentement, l’échelle
de temps à prendre en considération pour observer une éventuelle récurrence du cycle sismique est plus
longue. La rupture sera plutôt déclenchée par une diminution de la résistance de la faille (en noir, e.g. une
augmentation de la pression de pore des fluides dans la profondeur sismogénique) ou une perturbation
transitoire des contraintes (en bleu, e.g. suite à une variation de la charge sédimentaire ou des conditions
hydrologiques à proximité de la structure). D’après Calais et al. (2016).
Le comportement des failles dans les SCR est toutefois très variable (Calais et al., 2016). Cer-
taines structures isolées sont marquées par un unique paléo-évènement (e.g. failles Meer, Hebron
et Tennant Creek; Crone et al., 2003), alors que d’autres présentent des indices de séismes récur-
rents tous les 10 000 à 100 000 ans (e.g. failles de Reelfoot, NMSZ, ou Bree). Certains enregistre-
ments paléosismiques suggèrent de longues périodes de quiescence, entrecoupées de périodes
très courtes de forte activité (e.g. Clark et al., 2012). Par ailleurs, en Chine du Nord et dans l’ouest
de l’Europe, la localisation des évènements majeurs migre sur les systèmes de failles au cours du
temps (e.g. Liu et al., 2011).
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2.5.3 Moteurs de la sismicité des SCR
La question de la répétition de cycles sismiques sur les failles des SCR est donc soulevée.
L’accumulation de l’énergie relâchée lors des évènements majeurs intraplaques pourrait effecti-
vement se faire sur une longue période à partir des contraintes tectoniques et thermiques (Feldl
and Bilham, 2006). Cependant, c’est une perturbation locale et temporaire de la résistance de la
croûte à proximité d’une faille d’orientation compatible avec le champ de contraintes régional
qui permettra le déclenchement de la rupture (fig. 2.15, bas ; Long, 1988; Calais et al., 2010). La
sismicité des SCR pourrait donc être déclenchée ou inhibée transitoirement par des sources se-
condaires et non tectoniques qui modifient ainsi l’état de contrainte de la lithosphère, telles que
des variations de la charge en surface (chargement/déchargement) ou la diffusion de fluides dans
la croûte (augmentation de la pression de pores dans la profondeur sismogène).
Ce mécanisme implique donc une capacité de la lithosphère à emmagasiner la déformation
élastique sur des temps très longs (Calais et al., 2010; Craig and Calais, 2014; Liu et al., 2014; Craig
et al., 2016). Dans ce cas, les failles des SCR ne doivent pas être considérées comme étant à l’équi-
libre dynamique et subissent de forts différentiels de contrainte (Calais et al., 2016). Lemécanisme
des grands séismes intraplaques peut ainsi correspondre au relâchement de contraintes passées,
différentes du champ de contrainte actuel (Craig et al., 2016) et ils peuvent avoir lieu dans des
zones où la géodésie n’apporte pas spécialement d’indices d’accumulation des contraintes (e.g.
Craig and Calais, 2014). Enfin, la localisation des séismes historiques pourrait donc ne pas appor-
ter d’indication sur les zones actuelles de chargement des contraintes mais uniquement sur les
zones où les contraintes ont été relâchées par le passé (Calais et al., 2016). L’aléa sismique dans
les SCR pourrait donc être plus distribué spatialement qu’indiqué par la localisation des paléo-
évènements et l’activité sismique actuelle, ainsi que par la géodésie (Craig et al., 2016).
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CHAPITRE 3. CONTEXTE DE L’ÉTUDE
3.1 LeMassif Armoricain
3.1.1 Cadre d’étude
Le Massif armoricain est localisé au nord-ouest de la France métropolitaine. Il est essentiel-
lement constitué d’un socle ancien composé de roches métamorphiques et plutoniques d’âges
protérozoïque et paléozoïque. Cette paléo-structure tectonique est issue d’une histoire complexe
et polyphasée associée aux orogénèses cadomienne (620 à 540Ma) et hercynienne (440 à 290Ma).
La couverture sédimentaire méso-cénozoïque en discordance est constituée par les Bassins Pa-
risien et Aquitain qui limitent le socle armoricain à l’est et au sud-est respectivement. La façade
ouest du MA est littorale et également définie par cette discordance dans la Manche au nord par
les Approches Occidentales, et au sud par la marge continentale du Golfe du Gascogne (fig.3.1).
FIGURE 3.1 – Carte géologique du Massif Armoricain au 1/1 000 000ème d’après Chantraine et al. (1996) et
Bessin (2014).
L’expression des orogénèses cadomienne et varisque est assez définie géographiquement et
permet de diviser le Massif Armoricain en 4 domaines structuraux, séparés par deux zones de
cisaillement d’orientation générale E-W (fig. 3.2 ; Ballèvre et al., 2009). On retrouve le Domaine
du Léon (LD), le Domaine Nord Armoricain (NAD), le Domaine Centre Armoricain (CAD) et le
Domaine Sud Armoricain (SAD), qui sont séparés au Nord par le Cisaillement Nord Armoricain
et au Sud par le Cisaillement Sud Armoricain (CSA) (Gapais and Le Corre, 1980). Aux environs de
Lorient le CSA se divise en 2 branches dans sa partie est : une branche nord jusqu’à Angers, et une
branche sud versNantes. Le CSA apparaît commeune structure profonde d’échelle lithosphérique
(Judenherc, 2000; Bitri et al., 2003; Judenherc et al., 2003; Bitri et al., 2010).
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FIGURE 3.2 – Carte synthétique duMassif Armoricain, représentant les différents domaines structuraux (LD,
NAD, CAD et SAD), limités par les couloirs de cisaillement ductile dextre d’âge Carbonifère supérieur (CNA
et CSA, qui se divise à l’est en 2 branches CSAn et CSAs) d’après (Ballevre et al., 2013)
3.1.2 Contexte structural
L’histoire tectonique complexe et polyphasée du Massif Armoricain se traduit par de nom-
breuses structures héritées, réactivées au Mésozoïque et au Cénozoïque. Le socle armoricain est
structuré par 3 principales familles de failles (fig.3.3, Vigneresse, 1988; Bonnet et al., 2000; Truffert
et al., 2001) :
• de direction N30-50, d’héritage cadomien
• de direction N110-130, d’héritage hercynien (e.g. CSA, Faille de Nort-sur-Erdre ; Faille de
Chantonnay, Accident de Ste Pazanne – les Essarts)
• et de direction N150-170, post hercynienne (e.g. faille de Quessoy-Nort-sur-Erdre)
Les indices de l’orogénèse cadomienne se retrouvent essentiellement dans la partie nord du
MA (NAD) par des formations fortement déformées et métamorphisées, affectées par des dé-
formations ductiles N70 de type décro-chevauchement et formées dans un contexte transpressif
(Thomas, 2005).
L’impact de l’orogénèse varisque se retrouve sur le reste du Massif Armoricain, et plus large-
ment à l’est dans l’Europe occidentale et centrale (Matte, 1991).
La déformation cassante post-varisque est caractérisée par un épisode de fracturation de di-
rection NW-SE généralisé sur l’ensemble du Massif Armoricain entre la fin du Carbonifère et le
début du Trias (Arthaud and Matte, 1975; Ballevre et al., 2013). Ces structures d’orientation NW-
SE, nommées régionalement d’après Kerforne (1901), ont joué en décrochement dextre, probable-
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FIGURE 3.3 – Carte géologique simplifiée duMassif Armoricain, représentant les principales structures cas-
santes, modifiée d’après Chantraine et al. (1996).
ment suite à une compression N-S à la fin du Carbonifère (Rolet et al., 1986). Elles sont associées
à un système conjugué sénestre NE-SWmoins développé et associé à une petite et moyenne frac-
turation dans les bordures occidentales duMassif Armoricain (Wyns, 1991).
Les accidents dits de direction sud-armoricaine (N110-130) sont généralement bien marqués
dans la topographiemais leur cinématique actuelle n’est pas bien définie (Wyns, 1986). Citons par
exemple en Vendée les failles de Bressuire et du Haut Bocage, les failles du Pays de Retz (faille de
Bourgneuf ou deMachecoul), et la faille de Chantonnay (fig. 3.3). Ces accidents contrôlent le relief
continental et lamorphologie découpée des côtes et estuaires de lamarge sud armoricaine (Cogné
et al., Delanoë, 1988; Béchennec et al., 1997, 1999).
Les accidents de direction N150-N170 apparaissent essentiellement dans le CAD, probable-
ment témoins de la déformation cassante fini- à post-hercynienne et sont de composante décro-
chante dextre (Wyns, 1991). Cette direction de déformation se retrouve également sous la forme
d’un alignement de grabens effondrés de dimension hectométrique à plurikilométrique, entre St
Brieuc et Nantes : les grabens du Quessoy, de Saffré, de Nort/Erdre, et de Gobert. Cette continuité
pourrait témoigner de la dislocation crustale de la faille de Quessoy-Nort/Erdre qui pourrait se
prolonger au sud jusqu’à la région de Niort (Wyns, 1986).
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3.1.3 Evolution auMésozoïque
Le Domaine Sud Armoricain (SAD) est constitué de la marge continentale sud armoricaine,
située dans un domaine de déformation intraplaque. Il présente une certaine complexité struc-
turale de par (1) la diversité lithologique des roches et terrains qui la composent (magmatiques,
métamorphiques et sédimentaires), (2) la déformation longue (60Ma) et polyphasée qui l’affecte
et (3) la diversité des régimes de déformation auxquels il a été soumis (tangentielle, transcurrente
. . . Raimbault, 2017).
Le Massif Armoricain est donc marqué par les orogénèses cadomienne et varisque. A la fin
du Carbonifère et du Permien, l’effondrement gravitaire de la chaîne varisque à travers une phase
d’extension et de forte production magmatique est associé à un épisode de forte subsidence.
Au début du Mésozoïque, le relief de la chaîne varisque est pénéplané, résultat d’une longue
période d’érosion et de la flexuration à grande longueur d’onde de la lithosphère, initiée au Trias
inférieur en Lorraine jusqu’à la fin du Jurassique inférieur en Normandie (Bessin et al., 2015). La
sédimentationmarine s’étend enEurope occidentale. A la findu Jurassique, la bordure occidentale
du Bassin de Paris est émergée et restera exondée et soumise à une intense érosion durant tout le
Crétacé inférieur (Wyns, 1991).
Les études des paléosurfaces d’érosion continentales ont permis une quantification de l’évo-
lution tectonique et morphologique de la région depuis le Mésozoïque jusqu’à l’actuel (e.g. Wyns,
1991; Bessin et al., 2015). On retrouve également des marqueurs de la déformation intraplaque
affectant l’ensemble de l’Europe de l’Ouest entre la fin du Jurassique inférieur et le Jurassique
moyen (Ziegler, 1990; Guillocheau et al., 2000; Bessin, 2014). Depuis le Jurassique, deux cycles
d’enfouissement/exhumation sont identifiés suite aux mouvements relatifs des plaques Afrique-
Ibérie-Eurasie avec l’ouverture du rift du Golfe de Gascogne pendant le Crétacé (140Ma), et aux
déformations intraplaques pyrénéennes à partir du Crétacé inférieur jusqu’à l’Eocène supérieur
(Bartonien, Wyns, 1991; Thinon et al., 2001; Guillocheau et al., 2003). Le Crétacé inférieur marque
très probablement une continentalisation qui érode les terrains jurassiques antérieurs (Béchen-
nec, 2009). AuCrétacé supérieur, la Vendée Littorale et la régionnantaise présentent un faible relief
(moins de 60 m, Ters et al., 1982) ainsi que plusieurs épisodes transgressifs (Béchennec, 2009).
3.1.4 Evolution Paléogène
L’évolution Cénozoïque est marquée par plusieurs phases transgressives au cours du Paléo-
gène (Guillocheau et al., 2003), dont l’ennoiement marin du domaine continental soumis pré-
cédemment à une intense continentalisation et altération fini-crétacée-paléocène (Béchennec,
2009). Depuis la fin du Crétacé jusqu’à la fin de l’Eocène (Bartonien), le Domaine Sud Armori-
cain (SAD) est affecté par un flambage de grande longueur d’onde de la lithosphère, entraînant
sa surrection (Wyns, 2002; Wyns et al., 2003). L’Eocène est considéré comme la phase de défor-
mation majeure de la compression pyrénéenne, par la réactivation des structures cassantes post-
varisques pendant l’Eocène moyen. Du Paléocène au Bartonien, suite à un changement de trajec-
toire de l’Afrique au Crétacé supérieur, la convergence Afrique-Europe entraîne une compression
N-S de l’Europe de l’ouest (Wyns, 2002) avec un soulèvement du substratum (Guillocheau et al.,
1999, 2000).
Les dépôts de l’Eocène inférieur témoignent d’unmilieumarin-lagunaire et la Vendée septen-
trionale est alors une vaste plate-forme continentale recouverte par la mer à l’Yprésien et dont
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FIGURE 3.4 – Bassins éocènes de Toulven et Concarneau, issus du rejeu des accidents Kerforne (KF) (modi-
fiée d’après Raimbault, 2017; Chantraine et al., 1996; Béchennec et al., 1997, 1999).
l’altitude est élevée. L’Eocène moyen est caractérisé par un environnement marin profond (Che-
valier et al., 1989a,b), et au Lutétien supérieur la transgression atteint l’altitude 40 m (Barbaroux
et al., 1983) et inonde la plateforme, ennoyant la dépression du lac de Grand Lieu (Borne et al.,
1989).
On retrouve alors sur la plateforme continentale sud-armoricaine des dépressions côtières
d’origine tectonique et des demi-bassins permettant la préservation des sédiments tertiaires (De-
lanoë, 1988). Le rejeu des accidents de direction NW-SE (direction Kerforne) créé par exemple
dans la partie NW de la marge sud-armoricaine les bassins de Toulven (à terre) et Concarneau (en
mer) (Gautier, 1962; Bouysse andHorn, 1972; Delanoë, 1988; Béchennec et al., 1997, 1999) (fig.3.4).
Plus au sud, c’est le rejeu des accidents de direction sud-armoricaine qui est plus exprimé dans la
partie méridionale de la marge sud-armoricaine (Delanoë, 1988).
Ainsi au Bartonien inférieur, l’ennoiement des bordures du MA permet des dépôts largement
conservés en mer, et dans une moindre mesure dans des petits bassins d’effondrement sur le pla-
teau continental sud armoricain, tels que le bassin d’Arthon-Chéméré au SW de Nantes (conser-
vation de sédiments yprésiens et lutétiens, Wyns, 1991). La mise en place de ces dépôts a eu
lieu lors d’une subsidence rapide du MA, dans un contexte de chute eustatique au Bartonien
moyen/supérieur (Thomas, 1999; Brault, 2002; Guillocheau et al., 2003; Bessin, 2014).
De l’Eocène supérieur à l’Oligocène, le rejeu d’accidents de directionNW-SE durant une phase
de distension E-W ("distension oligocène") entraîne la formation et la subsidence active de gra-
bens étroits tels que les bassins de Rennes, Saffré et Nort/Erdre qui présentent actuellement un
remplissage pouvant atteindre 300 à 500m (Wyns, 1986). Cette extension E-W alors que la conver-
gence N-S de l’Afrique et de l’Europe est toujours active s’explique par un ralentissement du taux
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d’expansionde l’Atlantiquenordpar rapport à l’Atlantique central, générant une composante cou-
lissante sénestre du bloc Afrique-Arabie par rapport à l’Europe et une reprise de la subsidence
(Wyns, 2002). A l’Oligocène supérieur, des dépôts au-dessus des bassins éocènes au nord de la
marge sud-armoricaine témoignent d’une nouvelle transgression (Delanoë, 1988).
3.1.5 Evolution Néogène
Au Miocène supérieur, la déformation compressive reprend avec la collision alpine (Bergerat,
1987; Wyns, 2002). Le Domaine Sud Armoricain (SAD) ne présente pas d’indices de soulèvement
à terre (Thomas, 1999) mais une déformation de moyenne longueur d’onde au début du Miocène
supérieur au niveau du plateau sud armoricain (Lucas, 1995; Menier, 2003). En Vendée littorale,
la transgression redonienne (au Miocène supérieur/Pliocène soit environ 7,2-1,8 Ma) ennoie de
nouveau la cuvette de Grand Lieu qui n’avait pas encore sa forme et sa profondeur actuelle (Bar-
baroux et al., 1983).
Les dépôts du Miocène supérieur sont constitués des "faluns redoniens" correspondant à un
faciès marin, ainsi que des "sables rouges" qui ne sont plus considérés comme des dépôts ma-
rins mais comme des dépôts continentaux fluviatiles estuariens (Dollfus and Dautzenberg, 1901;
Durand, 1960; Van Vliet-Lanoë et al., 1998; Guillocheau et al., 1998; Brault, 2002; Menier, 2003).
Durant le Paléogène et le début du Néogène les oscillations des changements climatiques via
l’alternance des cycles glaciaires et inter-glaciaires sont à basse fréquence (environ >10 Ma) et de
très faible amplitude. Au Pliocène la fréquence augmente (∼40 000 ans) mais l’amplitude reste
faible (∼80 m, Pedoja et al., 2014). Le Pliocène est caractérisé par deux épisodes marins en mi-
lieu plus ou moins ouvert mais globalement peu profond (Chevalier et al., 1989b), qui auraient
certainement recouvert l’ensemble du MA à l’exception des reliefs du Bocage Normand et de la
région d’Angers (Gautier, 1969). Après la transgression pliocène, les cours d’eau retrouvent leurs
vallées antérieures (Guilcher, 1948; Ters, 1956). La déformation Plio-Quaternaire dans le Nord de
la France s’illustre par une activité tectonique en cisaillement sénestre N70 des sédiments mio-
pliocènes que l’on retrouve à l’ouest de la faille Quessoy/Nort sur Erdre (décrite par Brault (2002)
entre St-Malo et St-Brieuc) et l’encaissement du réseau hydrographique suite à un soulèvement
généralisé (Baize, 1998; Bonnet et al., 1998).
Wyns (1986) propose que la direction de la contrainte maximale n’ait pas été constante au
cours du Pliocène et du Quaternaire, et distingue deux épisodes. Le Pliocène aurait été caractérisé
par une compression NNW-SSE réactivant les grabens N150-N170 créés pendant l’Eocène supé-
rieur et l’Oligocène alors qu’au Quaternaire la compression aurait été NW-SE provoquant ainsi le
fonctionnement d’accidents N110-N130 en failles normales.
3.1.6 Les variations eustatiques récentes
L’alternance des cycles glaciaires au début du Pléistocène est identique à celle du Pliocène
mais au Pléistocène moyen (900 000 ans) les oscillations et l’amplitude augmentent à nouveau
(∼100 000 ans et ∼120 m respectivement, Pedoja et al., 2014). La dernière glaciation a débuté il y
a ∼100 000 ans pour atteindre son maximum il y a ∼20 000 ans (Last Glacial Maximum - LGM). La
plateforme continentale était alors largement émergée (e.g Ehlers and Gibbard, 2004), le niveau
marin atteignant la cote -100 à -150 m par rapport à l’actuel (e.g. Horn et al., 1966; Guilcher, 1969;
Lambeck, 1997; Pedoja et al., 2014). La déglaciation commence ensuite (Early deglaciation, Eyles
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andMcCabe, 1989) avec une augmentation significative à partir de 18,3 ka dans le NWde l’Europe
(e.g. Vorren and Plassen, 2002) et le niveau marin augmente jusqu’à devenir proche de l’actuel et
stable depuis 5000 - 6000 ans (e.g. Lambeck, 1997). Toutefois, les variations eustatiques Holocène
le long de la marge Atlantique ne sont pas uniformes et il apparaît nécessaire de considérer des
courbes régionales pour une plus grande précision (e.g. Lambeck, 1997).
Les changements climatiques au Quaternaire entraînent des déformations à large échelle de
la lithosphère (mouvements glacio-isostatiques, e.g. Serpelloni et al., 2013) et des fluctuations du
niveau marin (e.g. Lambeck et al., 2002) qui entraînent des modifications des phénomènes d’éro-
sion et sédimentation par les variations du niveau de base. Ceci est d’autant plus marqué dans les
régions littorales où le niveau de base correspond au niveau marin.
Les déformations plio-quaternaires seront abordées plus en détail dans ce chapitre dans deux
parties consacrées à la déformation du Massif Armoricain, puis à une revue des indices néotecto-
niques situés en Loire-Atlantique et Vendée littorale déjà décrits dans la littérature.
3.2 Bassins tertiaires et marais littoraux
3.2.1 Les sédiments tertiaires et les grabens effondrés
Nous avons donc vu l’existence de bassins tertiaires à terre très localisés dans le MA (fig.3.3).
A l’extrême Ouest de la marge Sud-Armoricaine, citons à nouveau les bassins de Toulven et de
Concarneau (seul bassin cité situé en mer, fig.3.4). Au Nord et au centre du MA, citons les bas-
sins du Quessoy et de Rennes. Dans la région nantaise, quatre bassins tertiaires ont été identifiés :
les bassins de Saffré et de Nort/Erdre (fig.3.5, Borne et al., 1991; Béchennec, 2007) et les bassins
de Campbon et Drefféac-Quilly (Wyns, 1991; Béchennec, 2007). Selon Barbaroux et al. (1983), ils
sont les témoins d’une réactivation au Cénozoïque du bâti structural pré-existant, probablement
au Pliocène suite a une compression NNW-SSE (et seraient peu actifs voir inactifs au Quaternaire,
Wyns, 1986). Ces grabens orientés NNW-SSE présentent pour les plus importants (bassins de Saf-
fré, Nort/Erdre et Rennes) des anomalies gravimétriques (Jaeger, 1967;Wyns, 1991) et s’organisent
le long d’accidents orientés N150 - N170, soit de façon légèrement oblique par rapport à la direc-
tion sud-armoricaine.
3.2.2 Lesmarais littoraux
Les accidents de direction sud-amoricaine N110-N130, n’encadrent pas de bassins tertiaires
identifiables par des anomalies d’épaisseurs sédimentaires ou une anomalie gravimétrique, mais
semblent délimiter les marais littoraux que l’on retrouve de la Vendée au Poitou, ainsi que leur
extension en mer (Wyns, 1986) :
• le Marais Breton et la Baie de Bourgneuf
• le Marais Poitevin et le Perthuis Breton
• le Marais de Marennes - Rochefort/Mer et le Perthuis d’Antioche
Ces marais extensifs se sont développés sur la côte Atlantique dans d’anciennes baies, et sont
protégés par des barrières sableuses ou de petites îles (Ile de Noirmoutier, Ile de Ré, Ile d’Oléron)
(Pirazzoli and Pluet, 1991). D’après Pirazzoli and Pluet (1991), après la dernière glaciation, le ni-
veau marin sur la côte atlantique est remonté rapidement, d’environ 1,5 cm / an entre 10 000 ans
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FIGURE 3.5 – Bassins éocènes de Saffré et Nort/Erdre, issus du rejeu des accidents Kerforne (KF), d’après
Borne et al. (1991)
BP et 7 000 ans BP, puis ralentit à environ 0,2 cm / an entre 7 000 ans BP et 2 000 ans BP (Bernard,
1996). C’est pendant cette période de ralentissement dumontée du niveaumarin que l’apport sé-
dimentaire estuarien lié à l’érosion continentale, couplé à la dérive littorale, permet la formation
des cordons. Les conditions à l’arrière des cordons sableux permettent un envasement desmarais,
et une avancée de la ligne de rivage dans le Marais Breton (Mounès, 1974).
LeMarais Breton et la Baie de Bourgneuf
Le Marais Breton (MB) et la Baie de Bourgneuf (BB) sont situés sur le littoral de la région des
Pays de la Loire, dans les départements de la Vendée et de la Loire-Atlantique (fig. 3.7). Le Ma-
rais Breton, également appelé Marais Breton Vendéen, constitue le prolongement terrestre de la
Baie de Bourgneuf. Cette zone géographique humide d’environ 450km2 est constituée de prai-
ries humides, réseaux de canaux ou étiers, et polders. L’impact anthropique y est particulièrement
important.
3.2.3 Evolution locale du niveaumarin
Le montée du niveau marin est documentée par Gautier andMounès (1967) par comparaison
de relevés cartographiques et enquêtes de témoignages : le niveau de la mer se serait élevé d’au
moins 40 cm entre 1821 et 1893, et d’au moins 50 cm supplémentaires depuis en l’espace d’un
demi-siècle.
Toutefois, l’évolution de la ligne de rivage peut être liée d’une part aux variations du niveau
55
CHAPITRE 3. CONTEXTE DE L’ÉTUDE
FIGURE 3.6 – Evolution du cordon dunaire et de la ligne de rivage (A à F) au niveau des Moutiers-en-Retz,
d’après Mounès (1974).
FIGURE 3.7 – Cadre de la zone d’étude.
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marin à long terme,mais également au recul des falaises au niveau de la Bernerie-en-Retz (Gautier
and Mounès, 1967). La côte en fond de baie, du fait de son orientation, est exposée aux vents
dominants qui conjugués aux effets de marée, entretien l’érosion de ces falaises.
Enfin, à plus court terme, les effets de l’anthropisation sont à prendre en compte (Mounès,
1960, 1974). Le MB est fortement anthropisé, et ce depuis plusieurs siècles (Clément, 1987). Les
marais autour de Bouin sont datés du VIIe siècle, les environs de Bourgneuf-en-Retz ayant connu
de grands travaux de poldérisation à la fin du XVIIIe siècle et au début du XIXe siècle, ainsi que des
travaux de vannage au XIXe siècle avec la construction d’au moins 3 écluses, au terme desquels la
morphologie actuelle est globalement acquise.
3.3 Contexte géologique de la Vendée littorale
Notre zone d’étude est essentiellement composée de roches du socle recouvertes par une
faible couverture sédimentaire. Elle constitue l’extrémité ouest de lamarge paléogène sud-armoricaine
(Menier et al., 2014).
3.3.1 Le socle
Les roches dites du socle sont des roches métamorphiques, essentiellement des micaschistes
et desméta-ingimbrites, appartenant à la nappe des porphyroïdes qui constitue l’unité supérieure
du front chevauchant en Vendée littorale (fig. 3.2, Ballevre et al., 2013).
Les méta-ingimbrites constituent la formation des Porphyroïdes de Vendée et de la Vilaine,
qui s’étend de la Pointe de Préfailles à Machecoul et marque une virgation vers le sud jusque St-
Etienne-de-Mer-Morte.
Les micaschistes sont représentés par :
• au nord, les formations de Pornic et St Hilaire et St Pazanne
• au sud, la formation des schistes de St Gilles qui marque une avancée dans le MB au niveau
de St Gervais, Challans, et plus à l’intérieur des terres.
Les éclogites du complexe des Essarts, longeant l’accident de Ste-Pazanne-Les-Essarts, ainsi
que l’unité de schistes bleus du Bois-de-Cené, au sud de Machecoul et à l’Ouest de Paulx, sont les
témoins du fonctionnement d’une subduction conduisant au développement d’un prisme d’ac-
crétion (Ballevre et al., 2013). L’unité de Groix-Bois de Céné est probablement structuralement
située au-dessus de la nappe des porphyroïdes (Burg, 1981; Ters et al., 1983; Audren et al., 1993;
Lahondere et al., 2009).
En mer, les roches du socle magmatique et métamorphique sont à l’affleurement ou sub-
affleurantes dans l’estuaire de la Loire ainsi que dans les parties nord et ouest de la Baie de Bour-
gneuf (fig. 3.8).
3.3.2 La couverture sédimentaire
Les sédiments mésozoïques sont quasi absents sur la partie émergée du sud duMA, mais sont
largement observables à l’est du MA sur la plateforme marquant la transition vers le Bassin Pari-
sien (fig.3.3). En Vendée littorale, les dépôts du Crétacé supérieur sont cependant conservés dans
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FIGURE 3.8 – Carte géologique simplifiée duMarais Breton et de la Baie de Bourgneuf.
les bassins de Challans, Commequier et Touvois (fig.3.8), et remaniés dans des formations céno-
zoïques régionales (Barrois, 1921; Durand, 1960; Béchennec, 2007, 2009). Il sont rarement obser-
vés sous les dépôts éocènes (yprésiens et lutétiens), sauf à Noirmoutier et Notre-Dame-des-Monts
(Borne et al., 1989).
Les sédiments éocènes sont donc majoritairement déposés directement sur le socle. Les dé-
pôts yprésiens sont peu conservés à terre dans le sud de la marge sud-armoricaine (Borne et al.,
1989), ainsi qu’en mer (dépôts dans paléo-vallées ou grabens). Ils sont représentés par les bas-
sins d’Arthon-Chéméré (Wyns, 1991; Béchennec, 2007) et deMachecoul, respectivement situés au
Nord et au Sud de la faille de Machecoul (fig. 3.8).
Au sein duMassif Armoricain, les terrains miocènes sont essentiellement connus à Rennes, et
seulement très localement en Vendée et Loire-Atlantique près de Challans (fig.3.8).
En mer, les sédiments éocènes (yprésiens, lutétiens et bartoniens) affleurent sous forme de
plateaux tels que le plateau de Guérande (fig. 3.8). D’après Cressard (1973), ces plateaux calcaires
ont été déformés et exhumés par le rejeu de fractures hercyniennes et sud-armoricaines N 45 et N
135 après le Bartonien, ainsi que par un important synclinal situé sous le plateau de Guérande.
Les gisements pliocènes
Les différents gisements pliocènes de Vendée littorale et Loire-Atlantique ont été étudiés par
Liang (1951), Ters (1956), Durand (1960), Gautier (1962). Essentiellement constitués de sables, ces
dépôts présentent une variabilité de faciès pouvant exprimer soit un décalage temporel soit une
variabilité de l’environnement de dépôt (Gautier, 1962). Ils proviennent probablement du rema-
niement de dépôts antérieurs, éocènes ou cénomaniens selon les zones, ainsi que de l’altération
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des nombreux filons de quartz que l’on retrouve dans les micaschistes. Ils reposent soit directe-
ment sur le socle (micaschistes plus ou moins altérés), soit sur l’Eocène (Gautier, 1969).
L’origine fluviatile ou marine (transgressive) des dépôts pliocènes situés au NW de la cuvette
tectonique de Grand Lieu reste soulevée, ainsi que leur contexte de dépôt qui pourrait être soit
en couverture d’une topographie pré-pliocène dénivelée par le rejeu post-pliocène de failles, soit
simplement le remplissage de la cuvette préexitante de Grand-Lieu (Ters, 1956; Gautier, 1969). On
retrouve également des gisements situés au SE du lac de Grand Lieu et au Nord de l’accident de
Ste-Pazanne-Les-Essarts (Les Etangs à la Limouzière et La Gautrie à St-Etienne-de-Corcoué) (Ters,
1956).
Dans le Pays de Retz, le gisement pliocène des Rochelets est peu large mais s’étend sur une
vingtaine de kilomètres au pied du relief formé par la faille de St Père en Retz. On retrouve égale-
ment des dépôts pliocènes sur le littoral, aux environs du Redois (Gautier, 1969). Le gisement situé
entre la pointe de Préfailles et Pornic est très localisé, et correspond à un placage contre la falaise
(Gautier, 1969).
Les terrains pliocènes littoraux pourraient avoir été repris dans des terrasses fluviales. La ria
de Pornic serait composée de pliocène marin remanié en terrasse fluvio-marine post-pliocène
(Gautier, 1969). Ils reposent directement sur un "replat rocheux, incliné duNord au Sud, imparfai-
tement nivelé" (Gautier, 1969). Aux environs de la Bernerie-en-Retz, du Nord au Sud, le gisement
de la Boutinardière est plutôt assimilé à des terrains pliocènes remaniés dans des formations qua-
ternaires (plages et dunes haut-normaniennes) ; alors qu’à la Sennetière le dépôt est assimilé à une
terrasse d’abrasion marine (Gautier, 1969).
Enfin, de par sa localisation, le gisement qui s’étend au pied du relief de la faille deMachecoul,
de Bourgneuf-en-Retz à Fresnay-en-Retz, ne peut pas être rattaché aux gisements littoraux, ni à
ceux du Lac de Grand Lieu. Gautier (1969) décrit un système composé de deux failles décalant 3
blocs. Sur le bloc supérieur au nord, le Pliocène repose directement sur le socle. Sur le compar-
timent intermédiaire, le Pliocène repose respectivement au nord au sud sur le socle et sur une
brèche résistante que Gautier (1969) propose Eocène. Enfin, sur le compartiment inférieur, dans
le marais, le Pliocène est plaqué contre le relief, reposant également sur la brèche. Gautier (1969)
propose donc l’existence d’une faille bordière du MB avec un jeu en touche de piano, expliquant
le placage du Pliocène contre probablement une ancienne ligne de rivage (fig. 3.9) dont la position
concorderait avec les travaux de Mounès (1974).
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FIGURE 3.9 – Coupe N-S située à l’Ouest de St-Cyr-en-Retz au lieu-dit de La Grande Touche, d’après Gautier
(1969).
3.4 La déformation duMassif Armoricain
3.4.1 L’origine de la déformation
Les premières études de la déformation terrestre ont été réalisées aux frontières de plaques,
dans des contextes très actifs et globalement contrôlés par la tectonique des plaques. L’améliora-
tion constante de la précision des mesures géodésiques permet progressivement de mieux quan-
tifier les faibles taux de déformation, entraînant ainsi le développement des études en domaines
stables, loin des frontières de plaques.
L’origine de la déformation active en France métropolitaine est encore aujourd’hui largement
discutée. Elle résulte vraisemblablement de la combinaison de plusieurs composantes :
• une composante tectonique, par la formation de structures néoformées et/ou la réactivation
de structures héritées, illustrée par une sismicité diffuse et de faible intensité ;
• une composante climatique, par les effets de rebond et/ou une érosion post-glaciaire, la sur-
charge océanique, les marées terrestres, les variations hydrogéologiques et hydrologiques
ou encore la charge atmosphérique;
• une composante anthropique liée par exemple aux impacts de l’exploitation des aquifères,
et l’exploitation géothermique ou gazière.
La variabilité du signal de ces processus doit être pris en compte en terme d’amplitude, de lon-
gueur d’onde, de variabilité spatiale et temporelle.
3.4.2 La déformation duMassif Armoricain : surrection ou subsidence?
L’Ouest de l’Europe est une région intraplaque affectée par de faibles déformations. Le Massif
Armoricain est situé en bordure de la marge passive Atlantique mais au regard de son activité
sismique, sa stabilité est discutée (Bonnet, 1998; Lenôtre et al., 1999; Bessin, 2014).
La géomorphologie permet également de caractériser la déformation du Massif Armoricain.
Guilcher and Hallégouët (1981) et Hallégouët and Van Vliet-Lanoë (1986) ont étudié des reliques
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d’anciennes plages attribuées à l’Eemien (période IG entre 120 000 et 70 000 ans BP) et observées
entre 10 à 15 m au-dessus du niveau marin actuel dans la partie Ouest de la Bretagne, suggérant
que la surrection de la Bretagne pourrait être une tendance à long terme. L’étude du taux d’incision
des systèmes fluviatiles par Bonnet et al. (1998) a permis demesurer une surrection de la Bretagne
avec un différentiel Ouest/Est de part et d’autre de la faille de Quessoy/Nort-sur-Erdre. Les au-
teurs proposent une activité en faille normale de cet accident. L’élévation des sédiments marins
par rapport au niveau de la mer (connu au cours du temps) a permis de quantifier le déplacement
vertical duMassif Armoricain durant l’ère Cénozoïque, mettant en évidence une surrection syn- à
post- Pléistocène précédée par une période de stabilité voire une faible subsidence entre l’Eocène
moyen (Bartonien) et le Pliocène supérieur – Pléistocène inférieur (Plaisancien – Gélasien). Les
mesures de déplacement vertical fini entre une période considérée et l’actuel, permettent de pré-
ciser que l’inversion de la tendance pourrait avoir eu lieu entre l’Eocène supérieur (Bartonien) et le
Miocène moyen (Langhien – Serravalien) d’après Bessin (2014). Enfin, l’analyse morphostratigra-
phique à partir de deux paléosurfaces (Infraliasique et Eocène) de Bétard (2010) dans le sud-est du
MA (région de Parthenay) a permis de quantifier le soulèvement tectonique régional et l’érosion
pour la période post-Eocène : les taux moyens calculés sont compris entre 0,5 et 2m.Ma−1.
L’estimation des variations du niveau marin au cours du 20e siècle par les marégraphes révèle
une variabilité le long de la marge sud-armoricaine : la Bretagne s’enfoncerait d’un taux maxi-
mum de 6 mm/an, mais au Sud de Vannes la tendance est inverse avec une surrection atteignant
4 mm/an.
Lesmesures de nivellement effectuées à travers la France au cours du dernier siècle ont permis
d’identifier des mouvements verticaux suggérant une surrection généralisée du Finistère et de la
marge sud armoricaine d’environ 0,2 à 1 mm/an (fig. 3.10, Lenôtre et al., 1999). Il est toutefois à
noter que les valeurs de soulèvement de Lenôtre et al. (1999) pour la Bretagne sont vraisemblable-
ment soumises - comme pour le reste du territoire métropolitain - à un biais demesure important
(Mazzotti, comm. pers.)
FIGURE 3.10 – Mouvements verticaux du Massif Armoricain (en mm/an) issus de données de nivellement,
d’après Lenôtre et al. (1999).
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La déformation actuelle du territoire français métropolitain est encore mal connue car les
mouvements verticaux et horizontaux sont très faibles, souvent d’amplitude inférieure aux pré-
cisions et résolutions des techniques actuelles de la géodésie (Nguyen et al., 2016). Le champ de
déplacement horizontal mesuré par le GNSS est très faible et les vitesses verticales suggèrent une
subsidence d’environ 1mm/an (précisionmoyenne d’environ 0,5mm/an) (fig. 3.11, Nguyen et al.,
2016) à 1,5 mm/an (avec une vitesse verticale médiane de 0,1 +/- 0,9 mm/an pour le nord et le
centre de la France, Serpelloni et al., 2013) sur la marge sud-armoricaine.
FIGURE 3.11 – Vitesses verticales (à gauche) et horizontales (à droite) issues de données GPS en France,
d’après Nguyen et al. (2016).
Lesmodèles de rebond post-glaciaire pour le nord-ouest de l’Europe suggèrent également une
subsidence plus ou moins marquée du Massif Armoricain (Le Meur, 1996). Il en est de même
d’après les enregistrements des marégraphes (Peltier and Tushingham, 1991), et des mesures ré-
pétées de Very Long Baseline Interferometry (James and Lambert, 1993; Mitrovica et al., 1994), ou
des vitesses GPS de l’ordre de -0,5 à -1,5 mm/an (fig. 3.12, Serpelloni et al., 2013).
FIGURE 3.12 – Exemples de modélisations des mouvements verticaux induits par le réajustement isosta-
sique post-glaciaire en Europe de l’Ouest, d’après Serpelloni et al. (2013)
62
CHAPITRE 3. CONTEXTE DE L’ÉTUDE
La question de la subsidence ou de la surrection du Massif Armoricain est donc de prime-
abord assez complexe car très probablement variable au cours des temps. En effet, les études
basées sur le nivellement et les enregistrements des marégraphes concernent les quelques der-
nières dizaines d’années, alors que la géomorphologie des plages et des incisions fluviatiles ainsi
que l’étude des remplissages sédimentaires s’appliquent sur des temps beaucoup plus longs, de
l’ordre de plusieurs dizaines de millions d’années. La résolution de chaque méthode et la diffé-
renciation des déformations à petite et grande longueurs d’onde illustre la nécessité de combiner
plusieurs approches afin de s’affranchir de ces limitations. Les déformations mises en évidence
s’appliquent à différentes échelles spatiales et temporelles, et sont très probablement liées à des
forçages différents.
3.4.3 La sismicité instrumentale et historique
La sismicité instrumentale
FIGURE 3.13 – Sismicité instrumentale de la France (1962-2017), d’après le catalogue SI-Hex (1962-2009), et
les catalogues du LDG (2010-2017). Les magnitudes représentées sont les magnitudes MwSI−Hex issues du
catalogue SI-Hex pour les évènements de 1962 à 2009, et d’une conversion des magnitudes ML−LDG pour
les évènements de 2010 à 2017 calculée à partir des lois d’équivalences de Cara et al. (2015).
La sismicité instrumentale du territoiremétropolitain français, qualifiée demodérée, présente
une dualité prononcée entre des zones sans sismicité instrumentale et historique bien définies et
d’autres zones à l’activité sismique concentrée. En effet, les catalogues ne recensent quasiment
aucun évènement dans les bassins sédimentaires mésozoïques que sont le Bassin Aquitain et le
Bassin Parisien ce qui les distingue des grandes structures tectoniques qui affectent le territoire
telles que le Massif Armoricain, les Pyrénées et les Alpes (fig.3.13). Le Massif Armoricain, qui nous
intéresse plus particulièrement dans cette étude, est généralement décrit comme une zone de sis-
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micité diffuse, c’est-à-dire sans organisation spatio-temporelle particulière. L’association d’évè-
nements à des structures reste pour l’instant un réel défi, même s’il semblerait que les séismes
actuels de magnitude supérieure à 3 se produisent aux embranchements des grandes structures
tectoniques (e.g. Perrot et al., 2005).
La difficulté d’associer la sismicité à une structure donnée est essentiellement due aux incerti-
tudes de localisation hypocentrale et à celles associées à la géométrie des structures en profon-
deur. En effet, les caractéristiques des réseaux sismologiques métropolitains, peu denses dans
l’Ouest de la France et surtout limités en azimut par la présence de la façade atlantique, génèrent
des biais de localisation et d’estimation des magnitudes.
Caractéristiques de la Vendée littorale
A partir des catalogue SI-Hex (1962-2009) et LDG (2010-2017), nous avons estimé et comparé
les taux de sismicité instrumentale de la Bretagne (terre et mer, depuis l’Est du Cotentin jusqu’au
Nord de la Rochelle) et du Marais Breton Vendéen (terre et mer depuis la Loire, jusqu’au Sud de
Challans et l’Est de Grand Lieu, fig. 3.14). Les magnitudes ML−LDG du catalogue du LDG ont été
converties enMwSI−Hex d’après les lois d’équivalences appliquées par Cara et al. (2015). Lamagni-
tude de complétude du catalogue SI-Hex étant estimée à MwSI−Hex 1,75-2 dans le Massif Armo-
ricain (Haugmard, 2016), nous avons uniquement sélectionné les évènements d’une magnitude
MwSI−Hex supérieure ou égale à 3 afin de s’affranchir des variations pouvant être liées aux seuils
de détection des réseaux (Tab. 3.1).
Ainsi, pour une surface égale à environ 3,5% de la Bretagne, le Marais Breton comprend 11,2%
de la sismicité instrumentale récente bretonne d’une magnitude MwSI−Hex supérieure ou égale à
3. La sismicité instrumentale sur la période considérée est donc supérieure à la moyenne, même
s’il convient d’être prudent étant donné le faible nombre d’évènements considérés.
Zone Surface (km2) Nombre d’évènements
Bretagne ∼ 147 000 89
Marais Breton ∼ 5000 10
TABLEAU 3.1 – Paramètres utilisés pour l’estimation des taux de sismicité de la Bretagne et duMarais Breton
à partir des évènements d’une magnitude MwSI−Hex supérieure ou égale à 3, d’après les catalogues SI-Hex
(1962-2009) (Cara et al., 2015) et LDG (2010-2017).
En Bretagne, parmi les 89 évènements retenus, on peut citer le séisme de Hennebont 2002
(MwSI−Hex 4,2) et 6 autres évènements d’uneMw comprise entre 3,5 et 3,9. Dans leMarais Breton,
les 10 évènements retenus correspondent à l’évènement de MwSI−Hex 4,1 de Machecoul (1968) et
à 9 autres évènements d’une MwSI−Hex comprise entre 3 et 3,4.
La sismicité historique
Le catalogue de sismicité historique de la France SISFRANCE 1 (Scotti et al., 2004), disponible
en ligne (BRGM/EDF/IRSN, 2001) comprend les séismes ayant eu lieu avant 1962 en France mé-
tropolitaine et dans une zone frontalière limitrophe et recensés dans les archives (fig. 3.15). Lama-
1. http ://www.sisfrance.net/
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FIGURE 3.14 – Sismicité instrumentale de la France (1962-2017), d’après le catalogue SI-Hex (1962-2009)
(Cara et al., 2015) et le catalogue du LDG (2010-2017), dans notre zone d’étude du Marais Breton et de la
Baie de Bourgneuf (Vendée littorale).
jorité des séismes sont associés à une valeur d’intensité épicentrale (I0) exprimée suivant l’échelle
MSK-64 (Medvedev et al., 1967). L’exhaustivité et la précision de ce catalogue dépendd’une part de
la densité de population dans les zones affectées par le séisme, des témoignages, ainsi que de leur
transmission dans les archives disponibles à l’heure actuelle. Aujourd’hui, une enquête macrosis-
mique est menée par le Bureau Central Sismologique Français (BCSF) après chaque évènement
majeur afin de calibrer les lois d’atténuation de l’intensité en fonction de la distance à l’épicentre
et ainsi mieux calibrer l’intensité des séismes historiques.
La sismicité historique en France est modérée. Elle se situe majoritairement dans les zones
connues actuellement pour leur sismicité instrumentale (Alpes, Provence, Pyrénées, Fossé Rhé-
nan, Massif Central, Massif Armoricain, fig. 3.15). Dans le Massif Armoricain, la sismicité est dif-
fuse et caractérisée par quelques évènements majeurs tels que ceux de Loudun (06/10/1711) et
Parthenay (09/01/1772) dans le Poitou, de St Maure en Touraine (15/02/1657) et enfin le séisme
vendéen du 25 janvier 1799 (I0 VII-VIII MSK-64). Dans le Marais Breton, on peut également citer
l’évènement du 7 avril 1767 de Bourgneuf-en-Retz (I0 VI MSK-64), qui n’est toutefois décrit que
par 2 observations macrosismiques d’après la base de données SISFRANCE (Scotti et al., 2004).
3.4.4 Implications en termes de zonages sismotectoniques et sismiques
La cinématique des failles et ainsi le lien entre les hypocentres et les structures tectoniques
reste une question non résolue à l’échelle du Massif Armoricain, et plus largement de l’ensemble
du territoire métropolitain (Baize et al., 2013). Plusieurs tentatives de synthèse et de zonage sis-
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FIGURE 3.15 – Sismicité historique de la France (avant 1962), d’après le catalogue SISFRANCE (Scotti et al.,
2004). Les évènements sont représentés en fonction de la valeur de l’intensité épicentrale associée (I0) ex-
primée suivant l’échelle MSK-64 (Medvedev et al., 1967).
motectonique de la France existent afin de recenser les failles actives en France, comme Grellet
et al. (1993), Berge-Thierry et al. (2004) et Baize et al. (2013) (fig. 3.16), et plus récemment la Base
de Données des Failles Actives (BDFA) de Jomard et al. (2017). Ces travaux ont pour objectif de
servir de documents de référence pour l’évaluation de l’aléa sismique.
Marin et al. (2004), Berge-Thierry et al. (2004) puis Baize et al. (2013) présentent un zonage
sismotectonique de la France métropolitaine composé de zones surfaciques représentant des ré-
gions au potentiel sismogénique propre, ainsi que d’un catalogue de structures présentant des
indices de déformations néogènes à quaternaire : les failles actives potentielles. Les limites de zo-
nage et l’activité des structures décrites sont argumentées et discutées.
Les départements de la Loire-Atlantique et de la Vendée sont situés dans la partie centrale de
la province sismotectonique dite "Sud Armoricaine" de Baize et al. (2013) (fig. 3.16). Les limites
de cette province sont : au nord la structure d’échelle crustale du CSA ainsi qu’un gradient de
densité épicentrale, à l’est le Sillon Houiller du Massif Central et le prolongement des failles de la
Loire, et au sud un gradient de sismicité et les grands accidents hercynien réactivés auMésozoïque
et Cénozoïque situés dans le prolongement de la branche Sud du CSA et marquant le nord du
Bassin Aquitain. Cette zone est globalement marquée par une faible densité de séismes (fig. 3.13)
mais avec quelques évènements historiques significatifs (fig. 3.15). Elle présente des indices de
mouvements verticaux probablement paléogènes à quaternaires sur des failles orientées NW-SE à
WNW-ESE,mais aussi de réactivations Cénozoïques d’accidents NNW-SSE et de déformations des
terrains dont l’âge quaternaire est débattu (Baize et al., 2013). Cette zone comprend la partie Nord
du CSA, dans laquelle une activité sismique en décrochement a pu être rattachée à des structures
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WNW-ESE associées (Perrot et al., 2005).
FIGURE 3.16 – Carte du zonage sismotectonique de l’IRSN et des structures néotectoniques et failles actives
potentielles, modifiée d’après Baize et al. (2013). Les limites de zones sont classées selon leur pertinence
à séparer des régions aux potentiels sismotectoniques différents : de 1 (les plus fiables) jusqu’à 4 (les plus
discutables). L’erreur de localisation des zones limites est également indiquée (valeur de part et d’autre). Les
failles actives potentielles sont classées selon un index de robustesse : A failles actives démontrées, B failles
actives probables, C failles peu vraisemblablement actives. Les étoiles représentent les séismes historiques
significatifs.
Le plus récent des zonages sismiques français est entré en vigueur à compter du 1er mai 2011
et divise le territoire national en cinq zones de sismicité croissante (fig. 3.17). Le nord du Massif
Armoricain est classé en zone de sismicité 2 (faible), et la partie sud dans laquelle se situe la Vendée
littorale, en zone sismique 3 (modérée).
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FIGURE 3.17 – Zonage sismique français entré en vigueur à compter du 1ermai 2011. Les limites ainsi que les
failles majeures duMassif Armoricain sont indiquées en noir, et les points noirs correspondent aux séismes
historiques d’intensité épicentrale supérieure à VII dont fait partie le séisme vendéen du 25 janvier 1799,
modifiée d’après Haugmard (2016).
3.5 Les indices néotectoniques duMassif Armoricain
Il existe plusieurs tentatives d’état des lieux de la déformation récente sur le territoire :
• l’inventaire des indices de rupture affectant le Quaternaire de Baize et al. (2002), compre-
nant une vérification sur le terrain de certains sites d’indices néotectoniques décrits indivi-
duellement dans la bibliographie, ainsi que l’addition d’indices supplémentaires.
• les indices néotectoniques et paléosismiques ont ensuite été évalués par un comité d’ex-
perts sur la base des informations issues de la bibliographie existante afin d’être répertoriés
sous la forme d’une base de données publique, gratuite et accessible en ligne : la base de
données Néotectonique et Paléosismique Néopal (Bertrand et al., 2007). Elle est toutefois
abandonnée à l’heure actuelle.
• la Base de Données des Failles Actives (BDFA) de Jomard et al. (2017) couvrant la France
métropolitaine constitue un support pour la mise en oeuvre de la modélisation des sources
sismiques, nécessaire au calcul du risque sismique. L’activité des structures est renseignée
sur la base de la bibliographie existante.
Ces études rassemblent les indices de déformations récentes (jusqu’à 5,3Mapour Jomard et al.
(2017) par exemple) tout en essayant d’identifier les structures géologiques susceptibles d’en être
à l’origine. Différents types d’indices de déformation peuvent être considérés, comme les indices
géomorphologiques, les indices directs de rupture, ou les indices paléosismiques indirects.
Cette partie correspond à un examen des indices déjà connus en Vendée littorale (fig. 3.18)
réalisé en 3 temps : une description à partir de la bibliographie existante, les avis de l’inventaire
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de Baize et al. (2002) et de la base NEOPAL (Bertrand et al., 2007) et enfin nos observations et
quelques illustrations de terrain le cas échéant.
FIGURE 3.18 – Localisation et coordonnées des indices néotectoniques répertoriés dans ce travail.
3.5.1 Les indices littoraux
Le Redois et la Pointe de Préfailles
Gautier (1970) propose un rejeu récent de failles anciennes dans deux zones, situées sur la côte
au Redois et à la Pointe de Préfailles (fig. 3.18, indices n°1 et 2 respectivement). Les indices relevés
dans les deux cas sont des anomalies morphologiques avec basculement de blocs et la présence
de talweg suspendus.
Au Redois, Gautier (1970) observe un "basculement vers le Nord en deux endroits de la micro
falaise que tranche un estran bas-normannien". Gautier (1970) l’associe dans la première zone
décrite plus au nord au "léger rejeu d’une faille tertiaire, héritière elle-même d’une fracture plus
ancienne de directionWNW-ESE" formant un "abrupt tectonique [...] d’un commandement topo-
graphique d’une quarantaine de mètres" (fig. 3.19). Dans la seconde zone au sud, Gautier (1970)
note un basculement similaire "sur environ 400 m, limité par [le vallon du ruisseau de Pierre At-
telée] au Nord, et par un petit talweg suspendu [...] fossilisé [...] au Sud" (fig. 3.19). Les terrains
recouvrant l’estran paléozoïque sont décrits comme "du sable ocreux normannien" et des "dunes
anciennes, au sable roux patiné", recouverts par "des dunes plus récentes de couleur claire". Le
déplacement de "blocs de grès ladère éocène (Lutétien)" depuis l’altitude 20-25 m sur le plateau
jusqu’en bas de plage est attribué par Gautier (1970) aux effets "d’une coulée de solifluxion" (fig.
3.19), ce qui le motive à dater le vallon du ruisseau de Pierre Attelée au pré-würmien. Gautier
(1970) propose donc que la déformation soit datée du Normannien.
A la Pointe de Préfailles, Gautier (1970) observe au niveau de l’anse du Sud le basculement op-
posé de deux blocs, formant une « gouttière » de plusieurs centaines de mètres de large (fig. 3.20)
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FIGURE 3.19 – Figures illustrant l’indice du Redois. En haut, schéma descriptif de la zone. Au centre, profil
de la côte et de l’estran rocheux. En bas, dessin de la zone d’après une photographie. Modifiées d’après
Gautier (1970).
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FIGURE 3.20 – Figures illustrant l’indice de la Pointe de Préfailles. En haut, schéma descriptif de la zone.
En bas, dessin de la zone d’après une photographie (pentes tectoniques, flèches rouges). Modifiées d’après
Gautier (1970).
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"[modelée] dans l’estran normannien qui constitue l’essentiel du relief de l’extrémité occidentale
de la Pointe St-Gildas, et que l’aspect des plans inclinés rappelle singulièrement celui signalé [...]
à Pierre Attelée (fig. 3.19). "La charnière orientale du basculement" se situerait dans l’anse de la
Hutte par "une zone de faille, plus ou moins broyée" qui s’exprime sur "l’estran rocheux [...] plus
strié qu’ailleurs par un réseau serré de petites diaclases [...] orientées selon les directions hercy-
niennes NW-SE et SW-NE, et parfois N-S" (fig. 3.20). La limite ouest des blocs basculés pourrait
correspondre au "rebord de la falaise qui tombe sur un estran rocheux très diaclasé" mais Gautier
(1970) indique que les argumentsmanquent. Au Sud, Gautier (1970) suggère un axe de fracturation
parallèle à la côte "isolant le bout méridional de la pointe" dans le prolongement d’un accident
de plus grande échelle contrôlerait la côte nord de la Baie de Bourgneuf. Gautier (1970) propose
donc une "néo-tectonique quaternaire, calquée sur des tectoniques hercyniennes, secondaires
et tertiaires", "par élimination des autres solutions possibles", d’origine fluviatile ou tectonique
ancienne (hercynienne ou même tertiaire en raison des "phases d’abrasion marine qui accompa-
gnèrent les oscillations glacio-eustatiques").
(Baize et al., 2002) ont rejeté ces indices. La baseNEOPAL faitmention des deux indices tout en
leur accordant une faible fiabilité et soulignant que l’interprétation de ces déformations peuvent
être aussi bien d’origine géomorphologique que tectonique, et que l’âge des terrains les plus ré-
cents déformés est plio-quaternaire.
Ces indices néotectoniques décrivent une tectonique quaternaire par le rejeu de structures
anciennes générant des anomalies morphologiques. Nous ne nous sommes pas rendus à l’indice
du Redois faute de temps, mais avons examiné l’indice de la Pointe de Préfailles (fig. 3.21).
Auniveaude l’indice duRedois, la description de l’accident ancienWNW-ESE correspond vrai-
semblablement à la faille de St-Père-en-Retz, qui délimite au nord les marais de Boivre et au sud
le "bloc basculé" du Pays de Retz (figs. 3.8 et 3.19). Toutefois, l’âge pléistocène des déformations
proposé reste à confirmer étant donné l’absence de datations des terrains.
Pour la Pointe de Préfailles, la morphologie en "gouttière" décrite par Gautier (1970) semble
effectivement être observable (fig. 3.21 a,b,c), mais il serait nécessaire de confirmer la datation
de l’estran. L’estran est effectivement fortement marqué par un réseau dense de fractures dont
l’âge est probablement hercynien, affectant les roches du socle paléozoïque (fig. 3.21). Toutefois,
il apparaît compliqué de pouvoir y observer un indice de réactivation des structures. La structure
"isolant le bout méridional de la pointe" que décrit Gautier (1970) pourrait correspondre à un axe
de fracturation très marqué au niveau de la pointe de Préfailles mais sa continuité vers l’est (Baie
de Bourgneuf) n’est pas observable dans l’estran (fig. 3.21 d, pointillés roses).
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FIGURE 3.21 – Photos aériennes de drone prises sur le terrain (12/06/2018) de la Pointe de Préfailles et
illustrant les observations géomorphologiques de Gautier (1970).
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Les falaises de la Bernerie-en-Retz
Cet indice se situe au niveau des falaises de la Bernerie-en-Retz, au fond de la Baie de Bour-
gneuf (fig. 3.18 n°3) "à proximité de l’accident varisque [sud-armoricain] de Bourgneuf", la faille
de Machecoul.
Au sommet des falaises de socle métamorphique, Baize et al. (2002) décrivent le contact entre
les micaschistes et les sables graveleux par "un petit niveau de conglomérats à quartz" (fig. 3.22).
Au centre de l’affleurement, "la surface de contact socle/sable [...] est relativement plane et incli-
née [du nord vers le sud], à l’image du pendage des micaschistes sous-jacents" (fig. 3.22 C) vers
"un môle de socle" (fig. 3.22 A et C). Baize et al. (2002) se basent sur deux indices afin de proposer
une interprétation tectonique d’un "basculement de blocs par jeu de faille", en rapportant que
"les paléovallées observées dans le secteur semblent plus ravinantes" (fig. 3.22).
Baize et al. (2002) décrivent également une "déformation plastique du contact socle/sables"
(fig. 3.22 D) sous forme d’un "bourrelet dans les sables", ainsi qu’une "déformation souple des
séries plio-quaternaires" qui pourrait être interprétée "soit comme une figure de liquéfaction ou
d’argilocinèse, soit comme une figure de solifluxion". Sa vergence sud incite Baize et al. (2002) à
la relier "au basculement du bloc par un jeu de faille normale au niveau du môle de socle" en
association avec le "rejeu plio-quaternaire de la faille de Bourgneuf".
Au sud de ce "horst", Baize et al. (2002) observent "une fracturation en failles normales fossili-
sée par les cailloutis de base plio-quaternaire" (fig. 3.22 B) et "une de ses failles montre une réacti-
vation récente qui flexure les cailloutis sus-jacents avec un déplacement vertical d’une quinzaine
de centimètres".
Au nord de la coupe, Baize et al. (2002) décrivent "un autre structure de bloc basculé avec un
décalage du toit du socle de près de 5 m, comme [à la bordure nord dumôle de socle]".
Baize et al. (2002) concluent donc que "les déformations [...] seraient associées à une tecto-
nique en extension (composante normale visible), avec formation de blocs basculés. Le rejet des
failles affectant le plio-quaternaire pourrait localement atteindre 5 m. D’autre part, les déforma-
tions souples dans les séries du socle (liquéfaction, argilocinèse), pourraient aussi être associées
au rejeu plio-quaternaire de la faille de Bourgneuf."
Baize et al. (2002) les compare aux déformations observées à Pénestin et attribuées par Brault
et al. (2001) à une activité récente d’un accident N110E et qui "[étaient autrefois interprétées]
comme le résultat d’une argilocinèse périglaciaire". Ces indices de nature géomorphologique et
tectonique se situent à proximité de la faille de Machecoul et confirmeraient une activité Plio-
Quaternaire de cette faille.
La base NEOPAL ne fait pas mention de cet indice.
En nous rendant sur le terrain, nous avons pu constater que sur l’ensemble de l’affleurement
le contact socle/sable est largement couvert par la végétation oumêmemaçonné. Il n’est donc pas
possible d’observer le décalage du socle et confirmer le rejet de 5 m estimé par Baize et al. (2002),
aussi bien au nord qu’au sud de la zone (fig. 3.23 c et d, a et a bis respectivement). Nous n’avons
pas retrouvé les indices de paléoliquéfaction / paléosolifluxion décrits par Baize et al. (2002) (fig.
3.22 D).
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FIGURE 3.23 – Vues actuelles de l’affleurement de la Bernie-en-Retz et correspondance avec les photos de
la figure de Baize et al. (2002).
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La base du petit niveau de conglomérats est effectivement plissée et recoupée par des failles
et joints et présente un déplacement vertical d’une dizaine à une quinzaine de centimètres (figs.
3.23 b et 3.24, indiquant que la déformation est postérieure au dépôt de ces sables. L’âge des sé-
ries sableuses déformées étant toujours discuté aujourd’hui, il n’est pas possible de trancher entre
l’âge pliocène ou quaternaire de l’épisode tectonique. Baize et al. (2002) indiquent également que
l’inclinaison de la surface de contact socle/sable "peut être interprétée comme un paléorelief".
La mesure précise de l’altitude de ce contact, ainsi que la datation de la formation pourrait per-
mettre une comparaison avec les terrassesmarines abandonnées dans la région (côtes et âges cor-
respondants). Pour cette raison nous avons acquis un modèle numérique d’élévation de la zone
avec un drone en utilisant une technique de multistéréophotogrammétrie. En complement, nous
avons échangé sur un emplacement de prélèvement des sables / cailloutis pour une datation Elec-
tron Spin Resonance (ESR) ouOptically Stimulated Luminescence (OSL). Ces travaux complémen-
taires, initialement prévus à l’automne 2018 n’ont pu être finalisés faute de temps.
FIGURE 3.24 – Zooms sur l’affleurement (b.) de la photo (a.) fig. 3.23. Petites failles et joints observables dans
les sables et décalant à deux endroits le lit de galets correspondant à la surface de contact socle/sables.
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3.5.2 Le plateau nantais et la vallée du Gesvres
Bousquet and Sellier (1975) ont réalisé une analyse géomorphologique du cours du Gesvres
situé sur le plateau du NW de Nantes, au nord du CSA (fig. 3.18, indice n°4).
Le cours du Gesvres est orienté WNW-ESE avec un écoulement en direction de l’est, jusqu’au
coude du Saz qui marque un brusque changement de direction pour devenir orienté NNW-SSE
avec un écoulement vers le sud (fig. 3.25 en haut). L’étude des nappes de cailloutis déposées sur
les replatsmarquant le cours supérieur duGresves souligne dans la carrière de la Barre, à l’ouest du
coude du Saz, des irrégularités et des discordances du contact entre deux générations de nappes
superposées. Bousquet and Sellier (1975) proposent une déformation tectonique par un accident
N165 subvertical à regard NE et la présence de 6 autres fractures décalant un niveau repère sa-
bleux entre les deux nappes de cailloutis de 10 à 50 cm (fig. 3.25 au centre). Ces fractures sont
d’orientation similaires aux miroirs de faille NNW-SSE affectant les micaschistes du socle mais
leur rejeu serait synsédimentaire car il perturbe les sédiments les plus anciens et semble affecter
les conditions de dépôt (faciès, pendage, épaisseur).
Les nappes de cailloutis sont estimées par Bousquet and Sellier (1975) d’âge Pléistocène, car
postérieures au sables rouges pliocènes et antérieures à leur environnement de dépôt en replat,
résultat de l’érosion suite à la modification du cours du Gesvres.
En effet, Bousquet and Sellier (1975) notifient également l’existence d’une vallée asséchée,
dont l’orientation et l’inclinaison les amènent à proposer qu’elle ait été le paléolit du Gesvres, qui
s’écoulait alors en direction de l’est afin de se jeter dans l’Hocmard via le Rupt (fig. 3.25 en haut).
LeGesvres aurait donc été capturé auPléistocène par un réseauhydrographique orientéNNW-
SSE au niveau du coude du Saz, suite au rejeu d’accidents demême direction (fig. 3.25 en bas). Par
comparaison avec les niveaux de la carrière de la Barre, Bousquet and Sellier (1975) estiment que
"le rejet global des failles qui ont déformé la région du coude du Saz et qui ont basculé le revers
situé entre le Gesvres et l’Hocmard [...] à une dizaine de mètres maximum".
Baize et al. (2002) ont rejeté cet indice. La base NEOPAL en fait mention mais en lui associant
un statut "en cours d’évaluation" dans la base de données en ligne. La nature géomorphologique
de la déformation pourrait s’expliquer par une origine tectonique et l’âge des terrains déformés
les plus récents être quaternaire inférieur.
Comme le suggèrent Bousquet and Sellier (1975), la direction de ces accidents rappelle la
direction des fossés tertiaires du Massif Armoricain, tels que les bassins de Saffré et Nort-sur-
Erdre dont l’activité au Pliocène est probable (e.g. Wyns, 1986). Toutefois, l’estimation de l’âge
des nappes caillouteuses affectées par les déformations décrites par Bousquet and Sellier (1975)
repose uniquement sur l’hypothèse de l’âge pliocène des sables jaunes ou rouges qui représentent
plusieurs faciès et âges différents dont la datation est encore discutée dans le Massif Armoricain.
Il serait donc intéressant de dater précisément les formations de ces nappes caillouteuses afin de
confirmer ou non l’âge Pléistocène des terrains déformés et donc l’âge de lamodification du cours
du Gesvres.
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FIGURE 3.25 – En haut, représentation du bassin versant du Gesvres (en bleu), et des cours de l’Hocmard, de
l’Erdre et du Rupt. Au centre, coupe représentant les accidents tectoniques dans la nappe alluviale ancienne
de la carrière de la Barre. En bas, coupe illustrant la déformation du paléolit du Gesvres. Modifiées d’après
Bousquet and Sellier (1975).
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FIGURE 3.26 – Localisation des indices n° 5, 6 et 7 sur fond des cartes géologiques au 50 000e (fig. 3.18 pour le
contexte régional). Les cadres rouges représentent les zones illustrées dans nos photos aériennes de drone
prises sur le terrain (12/06/2018) (figs. 3.27 et 3.28).
3.5.3 L’accident de Ste-Pazanne - Les Essarts
Les remplissages cénozoïques du graben de laMarnière, du couloir leMaupas-les Etangs et du
complexe sédimentaire de Corcoué-sur-Lorgne ont été étudiés par Chevalier and Delanoë (1989),
Chevalier et al. (1989a), Chevalier et al. (1989b). Ces dépôts, essentiellement éocènes et pliocènes,
sont alignés du NW au SE respectivement le long de l’accident hercynien de Ste-Pazanne – Les
Essarts - Mervent de direction sud-armoricaine (N130) (Godard, 1988) qui sépare les dépressions
actuelles régionales du lac de Grand Lieu au NE et leMarais Breton au SE (figs. 3.18 et 3.26, indices
5, 7 et 6 respectivement). Chevalier and Delanoë (1989) indiquent que "les levés cartographiques
menés depuis plus d’un siècle dans la région Vendée - Pays Nantais [ont déjà permis d’identifier]
des sites fossilifères rapportés au Néogène" parfois complétés par des "études paléontologiques
complètes" (e.g. Vasseur, 1881; Ters, 1970). Chevalier and Delanoë (1989), Chevalier et al. (1989a),
Chevalier et al. (1989b) ont donc utilisé une approche sédimentologique et plusieurs méthodes
géophysiques afin de connaître la structure et les relations tectono-sédimentaires des zones étu-
diées.
Le gisement cénozoïque de la Marnière, cité pour la première fois par Godard (1981), a en fait
servi d’étude préliminaire à Chevalier and Delanoë (1989) pour une investigation géophysique et
une étude sédimentologique, qui sera appliquée ensuite au complexe sédimentaire de Corcoué au
SE (Chevalier et al., 1989b) et au couloir le Maupas-les Etangs au NW (Chevalier et al., 1989a).
(Baize et al., 2002) ne fait mention d’aucun de ces indices. Les conclusions de la base NEOPAL
et nos observations seront indiquées à la suite de la description de chaque indice. Nous ne nous
sommes toutefois pas rendus à l’indice n°7 (fig. 3.26). Notre conclusion interviendra à la fin de la
description des trois sites.
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Graben de laMarnière – La Limouzinière
Chevalier and Delanoë (1989) déterminent la forme et la structure du bassin de la Marnière à
partir des anomalies dans les profils géophysiques et des surépaisseurs des dépôts cénozoïques
observées dans les sondages. Ils suggèrent la présence d’un "bassin basculé" "allongé suivant la
direction sud-armoricaine" (fig. 3.27, encadré vert) et constitué de "deux compartiments". Il est
"limité au NE par une faille normale", et au SW par 3 fractures sub-parallèles elles-mêmes déca-
lées par des fractures transverses (fig. 3.27, en rose). "L’étude du remplissage est fondée essentiel-
lement sur [une] analyse sédimentologique" et l’âge déterminé par Chevalier and Delanoë (1989)
correspond au Pliocène supérieur (Redonien récent). L’épaisseur des dépôts est maximale dans le
compartiment SE (10 m environ).
D’après Chevalier and Delanoë (1989), la "formation [du] bassin d’effondrement de la Mar-
nière" aurait donc eu lieu "au Pliocène (Redonien récent" et due à "la remobilisation de l’accident
hercynien de Sainte-Pazanne-les Essarts" qui aurait également permis "la conservation des dépôts
pliocènes". Chevalier and Delanoë (1989) soulignent que le mouvement "se poursuit au Quater-
naire par une surrection progressive du complexe des Essarts" au nord du bassin, comme "en
plusieurs autres points du Massif Armoricain, le long de grands accidents tardi-hercyniens de di-
rection NNW-SSE" en citant, avec les publications associées, la faille de Chantonnay (Wyns, 1980),
le sillon de Bretagne (Barrois, 1931; Sellier, 1985) et les failles de St-Père-en-Retz et de Machecoul
(Ters et al., 1982).
La base NEOPAL a rejeté cet indice. La déformation décrite correspond à un décalage de ni-
veaux qui pourrait s’expliquer par une origine tectoniquemais l’âge des terrains déformés les plus
récents est estimé par Chevalier and Delanoë (1989) au Pliocène supérieur et les arguments d’une
déformation quaternaire ne sont pas assez probants.
Le gisement du bassin de laMarnière n’est plus observable aujourd’hui. En effet, la dépression
est actuellement remplie d’eau (fig. 3.27, en bas), ce qui limite la possibilité d’échantillonnage afin
par exemple de dater la formation et confirmer les analyses sédimentologiques de Chevalier and
Delanoë (1989). Nous n’avons pas pu faire d’observations nous permettant de confirmer l’exis-
tence de la "faille normale" qui délimiterait le bassin au nord-est.
Complexe sédimentaire de Corcoué-sur-Lorgne
Au SE du bassin de la Marnière (fig. 3.26), les "mesures de résistivités par la méthode double-
dipôle électromagnétique (EM34)" ainsi que les sondages ont permis à Chevalier et al. (1989b) de
répertorier 2 bassins basculés ou effondrés, allongés en direction sud-armoricaine : la Gautrie et
la Mignerie (fig. 3.28, en bleu). Chevalier et al. (1989b) s’appuie sur l’étude sédimentologique de
Esteoule-Choux (1970) pour le bassin de La Coopérative (fig. 3.28, en bleu) situé à proximité mais
cette référence n’est pas indiquée dans la bibliographie et nous n’avons pas pu la retrouver. Le
bassin de la Mignerie est situé directement au pied de l’accident de Ste-Pazanne et le bassin de
la Gautrie est situé plus à l’Est. Malgré un ruisseau drainant ses deux bassins, le sondage n’étant
composé que de socle altéré (MCL3, profondeur maximale non indiquée), Chevalier et al. (1989b)
en déduit l’existence d’un "seuil" empêchant toute connexion. Tous deux sont limités par des "ac-
cidents longitudinaux N130 et transversaux N50 et N160" (fig. 3.28, en rose), le long desquels ont
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FIGURE 3.27 – En haut, localisation et contexte géologique du bassin de la Marnière (lieu dit de la Limouzi-
nière), modifiée d’après Chevalier and Delanoë (1989). En bas, vue aérienne actuelle (photo de drone prise
sur le terrain le 12/06/2018) .
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eu lieu des effondrements verticaux et basculements permettant la création de compartiments (2
compartiments pour la Gautrie). Le remplissage sédimentaire est essentiellement pliocène, et des
"dépôts éocènes [...] ont été trouvés seulement dans une partie du bassin de la Gautrie". La "dis-
position particulière des dépôts [pliocènes]" permet à Chevalier et al. (1989b) de proposer que des
"effondrements verticaux [et] basculements" et la "compartimentation des bassins [a eu lieu] au
Pliocène". "Ces effondrements différentiels [permettent] le piégeage des sédiments pliocènes.
D’après Chevalier et al. (1989b), le "recouvrement [sédimentaire] quaternaire au pied [du] re-
lief de failles [de l’accident de] Ste-Pazanne les Essarts et le passage en cluse de la Logne àCorcoué-
sur-Logne (fig. 3.28, rond bleu clair) montrent que ces mouvements se sont poursuivis au cours
du Quaternaire".
La base NEOPAL fait mention de cet indice et sans pour autant le rejeter, son statut est "en
cours d’évaluation" sur la base de données en ligne. D’après le comité d’experts, la nature géomor-
phologique de la déformation pourrait s’expliquer par une origine tectonique et l’âge des terrains
déformés les plus récents être plio-quaternaire.
Les bassins de la Mignerie et de la Gautrie sont difficilement discernables aujourd’hui parmi
les champs. On notera une dépression actuellement remplie d’eau (fig. 3.28, a), similaire à celle
retrouvée à la Marnière ce qui limite la possibilité d’échantillonnage afin par exemple de dater la
formation et confirmer les analyses sédimentologiques de Chevalier and Delanoë (1989). Aucun
des "accidents longitudinaux N130 et transversaux N50 et N160" ne sont observables en surface,
leur existence ne repose donc que sur les "mesures de résistivités par la méthode double-dipôle
électromagnétique (EM34)" ainsi que les sondages de Chevalier et al. (1989b).
Le couloir le Maupas – Les Etangs
Au NW du graben de La Marnière, Chevalier et al. (1989a) ont étudié "le couloir du Maupas
- Les Etangs" situé en contrebas du relief de l’accident de Sainte-Pazanne - les Essarts (figs. 3.27
et 3.29, en rouge). Il est "représenté [...] comme un graben extrêmement étroit, mais de largeur
variable, qui s’est installé dans une zone fortement lacérée suivant la direction sud-armoricaine".
Les profils géophysiques ont permis à Chevalier et al. (1989a) d’interpréter "les variations très bru-
tales de la résistivité apparente séparant des terrains de caractéristiques différentes comme des
accidents tectoniques". A partir des "informations données par la géophysique" et les "données
tant stratigraphiques que sédimentologiques", Chevalier et al. (1989a) déterminent "trois compar-
timents transversaux" du SE au NW : les Etangs (d’âge néogène), le Maupas (d’âge paléogène) et la
Sohérie (d’âge incertain, attribué au plio-quaternaire "en l’absence de toute faune, et faute d’avoir
pu mettre en évidence des caractéristiques communes aux autres dépôts"). Les sondages réalisés
ont mis en évidence une surépaisseur des sédiments éocènes à pliocènes, datés par analyses des
pollens et fossiles, "plus forte dans la partie du couloir" qu’au nord.
Chevalier et al. (1989a) proposent que "la conservation [des] dépôts" éocènes et pliocènes ait
été rendue possible par "les rejeux, principalement à l’Eocène et au Pliocène [de] l’accident hercy-
nien WNW-ESE de Sainte Pazanne les Essarts" "en la faveur d’effondrements synsédimentaires"
des bassins. Enfin, Chevalier et al. (1989a) concluent en déclarant que "ces rejeux se sont poursui-
vis au Quaternaire entraînant alors la formation de puissants dépôts de pente".
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FIGURE 3.28 – En haut, localisation des 3 bassins (en bleu) et du complexe sédimentaire de Corcoué-sur-
Logne. La cluse de la Logne est indiquée par le rond bleu et les "accidents longitudinaux N130 et transver-
saux N50 et N160" en rose. Modifiée d’après Chevalier et al. (1989b). En bas, photos aériennes de drone
prises sur le terrain (12/06/2018) de la Mignerie (a et b), et de l’emplacement supposé de l’accident de Ste-
Pazanne (c). Des repères sont indiqués entre la carte et les photos (routes en jaune et orange).
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FIGURE 3.29 – Localisation des profils géophysiques (radiomagnétotelluriques RMT et électromagnétiques
EM34) et des sondages dans le couloir le Maupas - les Etangs. Modifiée d’après Chevalier et al. (1989a).
La base NEOPAL a rejeté cet indice arguant que la déformation décrite correspond bien à un
décalage de niveaux qui pourrait s’expliquer par une origine tectonique mais que l’âge des ter-
rains déformés les plus récents n’est pas contraint et plutôt estimé au Pliocène d’après le comité
d’experts.
Ces trois indices sont situés dans des zones très anthropisées et les gisements étudiés ne sont
plus observables aujourd’hui (fig. 3.27, en bas). Ils correspondent à des dépressions actuellement
comblées ou remplies d’eau, présentant une conservation des dépôts éocènes à pliocènes. Toute-
fois, aucune déformation des sédiments n’est décrite et il apparaît donc difficile de différentier la
part du signal sédimentaire et du signal tectonique. En effet, les différences d’épaisseurs observées
dans les sondages pourraient tout à fait également correspondre aux remplissages de topographies
héritées. Ainsi les positions des sondages peuvent grandement influencer les résultats et donc leur
interprétation.
3.5.4 La faille de Chantonnay
Wyns (1986) décrit, sur la base d’une analyse morphologique effectuée sur le terrain, que "la
faille de Chantonnay [...] dénivelle les replats de la surface topographique de 30 à 40 m", ainsi que
le décalage altimétrique d’une formation argilo-sableuse. Cette formation épaisse de plusieurs
mètres, litée et présentant une stratification horizontale "butte par faille contre [les formations]
carbonifères [elles-mêmes] redressées à la verticale". La formation argilo-sableuse est de nouveau
observée "de l’autre côté de la faille, à environ 15 m plus haut". Les caractéristiques lithologiques
de cette formation amènent Wyns (1986) à l’associer aux "dépôts pliocènes connus en Vendée lit-
torale, dans le Pays Nantais et en Anjou". Wyns (1986) propose donc une déformation d’origine
tectonique liée au rejeu plio-quaternaire de la faille de Chantonnay (N130) (fig.3.18, indice n°8).
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Auncune illustration n’est proposée par Wyns (1986).
Baize et al. (2002) ont rejeté cet indice. La base NEOPAL également, mettant en avant un doute
sur l’âge des terrains les plus récents déformés qui pourraient être plutôt pliocènes, même si l’ori-
gine de cette déformation semble effectivement être tectonique.
La faille de Chantonnay se trouvant dans l’axe de la faille Ste-Pazanne - les Essarts - Mervent,
cet indice était à prendre en compte malgré son éloignement du Marais Breton. Nous ne nous
sommes rendus sur place faute de temps. L’estimation de l’âge de la formation sableuse qui re-
présente le niveau décalé repose uniquement sur une description lithologique et il serait donc
nécessaire de la dater précisément afin de pouvoir déterminer l’âge de la déformation.
3.5.5 Quelles sont les failles actives potentielles sud-armoricaines?
Le sud du Massif Armoricain présente donc plusieurs indices de déformation néotectonique
(i.e. des terrains quaternaires) débattus du fait de la ténuité des observations ou des fortes in-
certitudes associées à l’âge des terrains déformés (Baize et al., 2013). Les indices néotectoniques
recensés dans le Massif Armoricain sont majoritairement de nature géomorphologique, comme
par exemple le décalage de paléosurfaces d’érosion (e.g. Wyns, 1991), la perturbation du réseau
hydrographique (e.g. Bousquet and Sellier, 1975) ou encore des variations d’épaisseurs sédimen-
taires. Des indices de déformation tectonique ne sont directement observables qu’au niveau de la
Bernerie-en-Retz (Baize et al., 2002).
En Loire-Atlantique et Vendée aucun indice n’a été retenu comme étant assurément mar-
queur d’une déformation tectonique récente et donc validé dans la base NEOPAL. Certains ont
au contraire été rejetés faute d’arguments (indices du Redois, du Maupas, de la Marnière et de
Chantonnay). Les indices restants bien que non rejetés sont toujours au statut "en cours d’évalua-
tion" (indices de la Pointe de Préfailles, de la vallée du Gesvres et de Corcoué-sur-Lorgne) sur la
base de données en ligne (qui n’est plus accessible à l’heure actuelle), indiquant la nécessité de
réaliser plus d’études. L’indice de la Bernerie-en-Retz ne faisait pas partie de la base de données.
La faible couverture sédimentaire tertiaire et quaternaire du Massif Armoricain est un frein
majeur à la probabilité d’identification d’indices néotectoniques, ainsi que l’importante fractu-
ration du socle liée à d’anciens épisodes tectoniques (e.g. Pointe de Préfailles). La datation des
épisodes de déformation est essentielle et reste une question largement posée qui pourrait être
localement levée avec une meilleure connaissance de l’âge des formations sableuses. En effet, les
informations disponibles à l’heure actuelle ne permettent généralement pas de réduire locale-
ment l’âge des déformations à un cadre plus restreint que Pliocène à Quaternaire. Nous avions
envisagé un prélèvement des sables dans le but d’appliquer un protocole de datations OSL/ ESR
(e.g. Van Vliet-Lanoë et al., 1998; Folz, 2000; Mercier, 2008) qui n’a toutefois pas pu être mis en
place faute de temps. Enfin, aucune donnée géodésique ne permet de déceler un mouvement le
long de ces failles, en l’absence d’études dédiées. Malgré les très faibles taux de déformation at-
tendus étant donné le contexte intraplaque, certaines étudesmettent en avant la détection de très
faibles taux de déplacement (de l’ordre d’une magnitude inférieure à 0,2 mm/an et 0,4 mm/an
dans le Graben du Rhin Supérieur, e.g. Fuhrmann et al., 2013). Il pourrait donc être intéressant de
mettre en œuvre par exemple un réseau de stations GNSS couplé à des mesures de nivellement
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afin de mieux contraindre la précision du déplacement vertical (e.g. Fuhrmann et al., 2013).
Dans le zonage sismotectonique de l’IRSN, Baize et al. (2013) considèrent la faille de Ma-
checoul (aussi appelée faille de Bourgneuf ou de Pornic) et la faille de Chantonnay comme des
failles potentiellement actives (indice de robustesse B), sur la base des travaux de Wyns (1986) et
de (Baize et al., 2002) (indices de la Bernerie-en-Retz et de Chantonnay, fig. 3.16). Pour ces deux
structures, Baize et al. (2013) considèrent un lien avec une sismicité instrumentale observée mais
aucun lien avec une sismicité historique. Baize et al. (2013) supposent unmouvement quaternaire
associé décrochant et normal pour la faille deMachecoul, et décrochant pour la faille de Chanton-
nay.
Plus au Nord, à Nantes et Hennebont, deux structures associées au CSA sont également consi-
dérées potentiellement actives sur la base des travaux de Wyns (1991) et Perrot et al. (2005). Wyns
(1991) se base sur la modélisation de la paléosurface continentale paléogène pour estimer la dé-
formation verticale finie (locale et régionale). Perrot et al. (2005) relient directement une activité
sismique récente à une structure tectonique, avec le séisme de Hennebont en 2002.
Dans la Base de Données des Failles Actives (BDFA) les failles de Chantonnay et deMachecoul
ne sont pas caractérisées, Jomard et al. (2017) considérant qu’il y aurait besoin de plus d’études sur
ces structures (fig. 3.30 en gris). Seule la faille de St Père en Retz est qualifiée active au Quaternaire
sur la base des travaux de Gautier (1969) (indice du Redois, fig. 3.30 en rouge).
FIGURE 3.30 – Carte de la BDFA à l’échelle de la France métropolitaine et zoom sur la Vendée (Google Earth
.kml), modifiée d’après Jomard et al. (2017). Les couleurs des classifications des failles sont identiques, sauf
pour la classe "undetermined" en brun sur la carte et bleu sur le zoom.
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Analysemorphométrique du relief et du
réseau de drainage dans le Marais Breton
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Introduction
L’évolution du relief et du réseau de drainage d’une région est contrôlée par plusieurs forçages
externes et internes tels que le climat, les variations eustatiques, la tectonique et la lithologie (e.g.
England and Molnar, 1990; Wobus et al., 2006; Kirby and Whipple, 2012). Les études morpho-
métriques permettent de quantifier les caractéristiques spatiales des reliefs (e.g. discontinuités
morphologiques liées aux escarpements de faille) et des objets hydrographiques (e.g. réseaux de
drainage et bassins versants ; Delcaillau, 2011), afin de détecter le signal tectonique. Ces caracté-
ristiques sont extraites à partir de données numériques (e.g. MNT, images satellites) et de terrain
(e.g. Nexer et al., 2015).
Une analyse morphométrique peut être réalisée à différentes échelles spatiales :
• à l’échelle régionale (> 10 km), pour le relief et le réseau de drainage d’une zone définie.
• à l’échelle d’une unité géomorphologique comme le bassin versant, plus réduite.
Ce chapitre présente tout d’abord la morphologie de la faille de Machecoul telle qu’elle a été
décrite dans la littérature jusqu’à aujourd’hui, ainsi que les précisions que nous apportons par
l’exploitation des données acquises au cours de cette thèse (e.g. bathymétrie haute résolution).
Une analysemorphométrique de la zone a ensuite été réalisée en plusieurs temps. Nous avons
tout d’abord étudié le réseau de drainage à l’échelle duMarais Breton et du Pays de Retz (fig. 4.8) et
plus particulièrement le Tenu, cours d’eau épigénique qui recoupe perpendiculairement le coteau
de Pornic-Bourgneuf correspondant à la partie Est de l’escarpement de la faille deMachecoul (figs.
4.9, 4.10 et 4.11). Nous avons ensuite étudié l’incision du relief autour de la faille de Machecoul
dans le Pays de Retz (figs. 4.12 et 4.13). Enfin, 9 indices morphométriques ont été calculés pour 6
bassins versants mineurs drainant la rupture de pente longeant la faille de Machecoul (figs. 4.14
et 4.16).
4.1 La faille deMachecoul
4.1.1 Etat des connaissances
Les documents faisant référence à la faille de Machecoul sont assez peu nombreux, et traitent
en général de sujets plus larges. Dans son introduction, la notice géologique de la feuille deMache-
coul cite « un grand accident, subparallèle à ceux de St-Père-en-Retz, de Saint-Urbain-Challans,
de Noirmoutier et de l’Ile d’Yeu », longeant un « talus rectiligne, d’orientation générale N110°E,
qui se prolonge de la pointe Saint-Gildas et qui constitue le revers d’un bloc basculé vers le NE ».
Il y est fait par la suite référence par l’utilisation des termes « grande faille » ou « relief de faille »,
s’étendant de la pointe St-Gildas à l’ouest à la Marne à l’est (Ters et al., 1979, 1982).
Gautier (1969) cite une « grande faille littorale que suit la falaisemorte duMarais de Bourgneuf
» etWyns (1986) les « failles de Vendée littorale et du Pays de Retz, déterminant localement les bor-
dures du Marais Breton ». Plus récemment, Baize et al. (2002) qualifient l’impact morphologique
de la « faille de Bourgneuf (N110°E) » comme « particulièrementmarqué » et avec un « affaissement
du compartiment sud », tout en soulignant que l’origine de ces escarpements n’est pas résolue et
pourrait être liée à des contrastes lithologiques lors de l’exhumation de failles varisques. Baize
et al. (2002) indiquent également qu’un « relais probable vers l’est de la faille de Bourgneuf [serait]
l’accident de Maupas-Les Essarts ».
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Enfin, Sellier (2015) propose une description géomorphologique du bassin de Grand-Lieu et
indique les « coteaux de Pornic-Bourgneuf [et] de la Marne » à regard SW et guidés par une « faille
WNW-ESE [. . . , bordant] la plaine deMachecoul, la Baie de Bourgneuf et le pays de Retz jusqu’à la
pointe de Saint-Gildas », ainsi que le « revers de Pornic-Bourgneuf » incliné vers le Nord (fig. 4.1).
FIGURE 4.1 – Localisation et schéma géomorphologique de la zone d’étude en Vendée littorale. Le tracé de
la faille de Machecoul proposé ici s’appuie sur nos résultats (voir figs. 4.5 et 4.6). Les flèches noires repré-
sentent l’inclinaison des revers. Modifié d’après Sellier (2015).
Ainsi, à ce jour, cette faille n’a été que décrite succinctement et n’a encore jamais fait l’ob-
jet d’analyses géomorphologiques et morphotectoniques à terre et en mer. Nous proposons donc
dans cette première partie de compléter la description géomorphologique de la faille de Mache-
coul à partir de données existantes et de données inédites.
4.1.2 Morphologie terre-mer de l’escarpement de la faille deMachecoul
Une première observation du relief à grande échelle à partir des données ombrées permet de
visualiser la rupture de pente d’orientation N110 délimitant à terre le Marais Breton (au sud) du
relief du Pays de Retz (au nord, fig. 4.2). Identifiable sur le terrain, l’escarpement est néanmoins
très doux et surtout très fortement anthropisé (champs, routes, villages, marais, fig. 4.3 planches
A, C et E). A l’est de la Bernerie-en-Retz, l’escarpement topographique se réoriente en N150, puis
tourne à nouveau en N110 en constituant la côte jusqu’à Préfailles. Trois segments de failles ma-
jeurs sont donc identifiés, d’une longueur de 2,5 à 12,5 km environ.
En mer, le système semble évoluer en deux failles parallèles, situées le long de la côte et dans
la Baie de Bourgneuf (fig. 4.4). Les données de bathymétrie haute résolution acquises lors de la
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FIGURE 4.2 – Compilation et visualisation en ombrage des données existantes à terre et en mer dans la
région (à terre, produit RGEALTI résolution 5 m et en mer produit HOMONIM résolution 100 m), ainsi que
des données de bathymétrie HR (résolution 2 m), localisées par les encadrés bleus a et b. Encadrés verts :
zones d’intérêt A, B et C. Traits multicolores : profils topographiques, numérotés de 1 à 9 (à terre) et 10 à
16 (en mer) d’ouest en est (voir figs. 4.5 et 4.6 pour les hauteurs maximum de l’escarpement). Points gris (1
à 3) : prises de vues des photos de la figure 4.3. Système de failles de Machecoul (en rouge) : tracé certain
(traits pleins) et tracé supposé (pointillés). En noir, au nord l’accident de St Père-en-Retz et à l’est l’accident
de Ste Pazanne - Les Essarts.
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FIGURE 4.3 – (A) Vue panoramique vers le SW prise depuis le relief du mur de la faille de Machecoul, à
Fresnay-en-Retz, au point 1 (zone B et profil n°5 figs. 4.2 et 4.5). Photos aériennes : (B) vue vers l’est depuis
le lieu-dit de la Huchepie, au point 2 (zone B et profils n°5 et 6 figs. 4.2 et 4.5), (C) vue vers le sud, prise au
point 2, (D) vue vers l’ouest également prise au point 2, (E) vue vers l’ouest et la Baie de Bourgneuf, depuis
le point 3 (profil n°6 figs. 4.2 et 4.5). Les champs roses (B et E) et rouges (D et E) permettent de situer les
photos les unes par rapport aux autres.
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campagne RETZ2 (figs. 4.4 et 4.2, zones a et b en bleu) ainsi que les données antérieures de la
campagne POPCORE 2016 (fig. 4.4 en gris) permettent de confirmer l’existence d’un relief aligné
dans le prolongement de la faille (voir Chap. 6, 2e partie pour la présentation des campagnes et la
description des travaux d’acquisition et de traitement des données de bathymétrie HR).
FIGURE 4.4 – Carte morphobathymétrique représentant les données acquises durant la campagne RETZ2
ainsi que les données antérieures POPCORE 2016 (résolution 2 m, voir Chap. 6, 2e partie pour la présenta-
tion des campagnes et la description des travaux d’acquisition et de traitement des données de bathymétrie
HR). En fond, la bathymétrie de l’ensemble de la Baie de Bourgneuf (HOMONIM résolution 100 m).
Profils topographiques et bathymétriques
La trace morphologique de l’escarpement topographique longeant la faille et bordant le Ma-
rais Breton est globalement assez ténue (fig. 4.3). Elle est toutefois plus marquée très localement,
notamment dans la zone B. A cet endroit, l’escarpement surplombe le MB d’une trentaine de
mètres (figs. 4.2 et 4.5 : profil n°5). Ce relief reste toutefois peu visible sur le terrain (fig. 4.3 planches
A, D et E). La trace morphologique s’atténue progressivement vers l’est (fig. 4.3 planche B), jus-
qu’aux abords du coteau de la Limouzinière (profils n°8 et 9, et zone C). La transition au niveau du
littoral (zone A), suggère une zone de relai entre les structures à terre et en mer.
Dans le prolongement enmer du tracé terrestre, on observe une dépression allongée de direc-
tion N110 qui s’étend jusqu’à la pointe de Préfailles à l’ouest. Cette dépression a été interprétée
comme le résultat du contrôle tectonique du prolongement en mer de la faille de Machecoul (e.g.
Gautier, 1969;Wyns, 1986; Sellier, 2015). La trace de la faille enmer semble cependant discontinue
et sinueuse (figs. 4.4 et 4.2). Le segment le plus visible (zone a), est d’environ 7,5 km de longueur.
Les profils n°10, 11 et 14 présentent un relief marqué (fig. 4.6), probablement lié à la lithologie du
socle cristallin, visible notamment dans la Baie de Bourgneuf (fig. 3.8). Les profils n°12, 13, 15 et 16
montrent un relief plus doux, laissant supposer une lithologie moins compétente correspondant
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FIGURE 4.5 – Profils topographiques dans la partie terrestre de la faille de Machecoul, numérotés de 1 à
9 d’ouest en est et situés sur la carte 4.2. La hauteur maximale de l’escarpement pour chaque profil est
indiquée (Hmax).
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FIGURE 4.6 – Profils topographiques dans la partie maritime de la faille de Machecoul, numérotés de 10
à 16 d’ouest en est et situés sur la carte 4.2. La hauteur maximale de l’escarpement pour chaque profil est
indiquée (Hmax). L’aspect plus bruité des profils n° 10, 11, 12 et 14 s’explique par la différence de résolution
entre notre bathymétrie (résolution 2m) et la bathymétrie de l’ensemble de la Baie deBourgneuf (résolution
100 m).
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au remplissage sédimentaire de la baie. L’amplitude verticale de l’escarpement topographique va-
rie de 4 m à 11 m (fig. 4.6, profils 16 et 10).
4.2 Notions : analyse du relief et du réseau de drainage
4.2.1 Le relief
L’évolution du relief est contrôlée par des forçages externes (climat, eustatisme ...) et des for-
çages internes (tectonique, lithologie ...). Il existe plusieurs modèles d’évolution du paysage (e.g.
modèles deDavis (1899); Penck (1953); Hack (1975)), caractérisés par différentes échelles de temps
et de variations spatiales du taux de soulèvement (Burbank and Anderson, 2011). Il convient donc
de prendre en compte ces variabilités.
Globalement, les mouvements tectoniques forment le relief et l’érosion le détruit. Toutefois, il
existe un couplage entre érosion et déformation de surface, qui s’influencent mutuellement (En-
gland andMolnar, 1990; Roe et al., 2003; Duvall et al., 2004;Wobus et al., 2006). Au cours du temps,
le relief cherche à maintenir une forme d’équilibre entre le taux de soulèvement et le taux d’inci-
sion (Ahnert, 1970; Whipple, 2001).
4.2.2 Le réseau de drainage
La majorité du relief est façonné par les réseaux de drainage, associés à leur bassin versant.
Les bassins versants définissent une unité géomorphologique dont la totalité des eaux pluviales
converge vers un exutoire. Chaque bassin versant constitue donc un système topographique et
hydrologique autonome, façonné par l’évolution du réseau de drainage et dont les contours cor-
respondent aux lignes de partage des eaux.
Les réseaux de drainages sont caractérisés par les profils en long des rivières, représentant
l’altitude du drain en fonction de la distance à la source et jusqu’à l’exutoire. Si l’équilibre dyna-
mique entre les processus de dépôt et d’érosion est atteint, le profil en long est concave et semi-
logarithmique de la source à l’exutoire : la pente diminue régulièrement de l’amont vers l’aval (e.g.
Hack, 1957). Cependant, l’état d’équilibre du système géomorphologique composant le relief peut
être perturbé par l’évolution des forçages. Ce déséquilibre est souvent lié à une variation du niveau
de base de la rivière, c’est-à-dire l’altitude la plus basse qu’une rivière cherche à atteindre et sous
laquelle il n’y a plus d’érosion.
Une chute du niveau de base peut être associée à une chute du niveau marin, une variation
du taux de soulèvement ou à un changement climatique (e.g. Snyder et al., 2002). Les variations
du niveau de base entraînent une réponse du relief par la formation d’une anomalie dans le profil
en long de la rivière sous la forme d’une rupture de pente appelée "knickpoints" ou seuil transi-
toire (e.g. Bishop et al., 2005; Castillo et al., 2013). Cette anomalie va se propager vers l’amont par
érosion régressive (e.g. Seidl et al., 1994, 1997; Stock and Montgomery, 1999). Un seuil transitoire
peut aussi être formé par la capture d’une rivière par une autre. Dans les zones côtières, le relief
est ainsi très sensible aux variations du niveau marin à cause de leur proximité à la mer.
Lorsque le pouvoir érosif d’un drain augmente (par exemple par une baisse du niveau de base
ou un soulèvement local), des captures ont souvent lieu. L’érosion progressive engendrée vers
l’amont va permettre la connexion entre le drain agresseur et le drain voisin agressé qui formera
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un seuil transitoire dans le profil en long, ainsi qu’un coude dans le nouveau réseau agresseur et la
formation d’une vallée sèche au niveau du nouvel interfluve. Toutefois, des anomalies de drainage
de type seuil peuvent aussi apparaître dans un cours d’eau à l’équilibre en présence d’une faille
active, d’une variation spatiale du climat ou de la lithologie, ou encore à une confluence de deux
drains (e.g. Whipple, 2001; Tucker andWhipple, 2002; Bishop et al., 2005; Larue, 2014).
4.3 Méthodologie
Il est tout d’abord utile de comprendre l’organisation générale du relief dans la zone étudiée
par l’extraction du réseau de drainage à partir d’un MNT. En effet, tout point d’un réseau hydro-
graphique peut être défini par de nombreux paramètres, tels que l’altitude, la pente locale, l’aire
drainée, la forme de cette aire drainée, la distance par rapport à l’exutoire et la source, la largeur
de fond de vallée ou de hauteur de vallée ... Tous ces paramètres varient lors de l’adaptation des
rivières aux divers forçages géodynamiques externes et internes. De nombreux indices morpho-
métriques calculés à partir de ces paramètres ont été développés afin d’être utilisés pour détecter
le niveau d’activité tectonique d’une région. Ils sont plus ou moins bien corrélés avec les taux de
soulèvement selon les conditions environnementales.
4.3.1 Calcul du réseau de drainage
Pour obtenir le réseau hydrographique de l’ensemble duMarais Breton et du pays de Retz (fig.
4.8), nous avons utilisé le jeu de données RGEALTI d’une résolution de 5m pour avoir unMNTHR
de notre zone. Après plusieurs tests, nous avons dégradé ceMNT pour atteindre une résolution du
15 m, permettant des temps de calculs d’extraction plus raisonnables pour la suite du traitement.
A l’aide du logiciel RiverTools (Peckham, 2003), nous avons ensuite généré le tracé du réseau
hydrographique. Ce travail nécessite 3 étapes : (1) tout d’abord la création d’un MNT dit de "rem-
plissage" sans aucune dépression, puis (2) la création d’unMNT dit de "direction de flux", et enfin
(3) la création d’un MNT dit "d’accumulation de flux" qui permettra d’extraire le réseau de drai-
nage selon différentes conditions (e.g. selon l’ordre de Strahler ou l’aire drainée voulus). Etant
donné le faible relief de notre zone d’étude, nous avons choisi d’extraire le réseau de drainage à
partir d’une valeur seuil de l’aire minimale drainée fixée à 0,1 km².
Lorsque les surfaces sont très planes, la précision du réseau théorique calculé diminue et le
tracé peut être erroné. Dans notre zone d’étude, plusieurs zones correspondent typiquement à ce
cas de figure :
• dans le Marais Breton, à l’exutoire du Falleron (fig. 4.8 en brun) ainsi que dans les zones
d’estran en fond de Baie de Bourgneuf, et au sud et sud-est de l’île de Noirmoutier,
• dans le Pays de Retz à proximité des cours du canal de la Haute-Perche, très anthropisé et à
proximité du bassin éocène d’Arthon-Chéméré, et duBoivre et sesmarais au nord duCoteau
de St-Père-en-Retz (fig. 3.8),
• dans la cuvette du lac de Grand-Lieu,
• et enfin, dans l’estuaire de la Loire et les marais de Vue et St-Etienne-de-Montluc (fig. 3.8).
Le réseau de drainage ainsi extrait a donc été comparé au réseau hydrographique du produit
BD TOPO Hydrographie de l’IGN afin d’identifier les cours d’eaux principaux. Des profils en long
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de rivière peuvent être calculés en utilisant la valeur altitudinale de chaque segment de drain et
leur distance par rapport à la source.
4.3.2 Quantification du relief
La quantité de matériel érodé a été quantifiée par la valeur du relief (e.g. Champagnac et al.,
2014). Il est représenté par le relief moyen, le relief résiduel et l’incision.
Le relief moyen est défini comme la différence entre l’altitude moyenne du bassin et l’altitude
à l’exutoire d’une rivière (Delunel et al., 2010).
Le relief résiduel appelé aussi relief local, correspond à la différence d’altitude entre le point le
plus haut et le point le plus bas sur une surface prédéfinie (Ahnert, 1984). Il correspond à l’inci-
sion des rivières par rapport à leur interfluve et traduit donc l’efficacité de l’incision sur le versant
(Hovius, 1995).
L’incision ou relief géophysique est quant à elle définie comme la différence entre une surface
enveloppe reliant points hauts et interfluves, et la topographie actuelle (e.g. Burbank and Ander-
son, 2011). Elle correspond donc à une valeur minimum de l’incision locale effective, car les inter-
fluves sont arbitrairement considérés comme non érodés.
La corrélation entre les taux de soulèvement et le relief implique une topographie en équilibre
dynamique (Montgomery and Brandon, 2002). Ces données sont généralement utilisées pour éva-
luer les effets des mouvements verticaux de surface dans les orogènes (Fielding et al., 1994; Fiel-
ding, 1996), mais aussi pour étudier les processus fluviatiles (e.g. Wegmann and Pazzaglia, 2009),
glaciaires (e.g. Foster et al., 2008), ou encore les taux d’érosion (e.g. Johnson et al., 2009).
Les profils enveloppes
Dans cette étude nous avons utilisé lesméthodes des profils enveloppe topographiques (swath
profile) et des surfaces enveloppe permettant de définir la répartition des altitudes minimales,
moyennes et maximales d’une zone après un traitement statistique de la topographie (e.g. Baulig,
1926; Tricart and Cailleux, 1957; Telbisz et al., 2013).
Un profil enveloppe ou " swath profile " est réalisé non pas sur un trait de coupe unique, mais
sur une zone rectangulaire plus large, ce qui permet de limiter l’aspect subjectif d’un profil unique
et localisé. Le long d’un profil parallèle à un des côtés de la zone définie, les valeurs minimum,
moyenne et maximum des altitudes de la zone sont projetées (fig. 4.12).
Le relief résiduel et l’incision
Pour obtenir les valeurs du relief résiduel et d’incision en chaque point de la zone d’étude
nous avons tout d’abord calculé à partir de la topographie actuelle et à l’aide d’ArcGIS, une surface
enveloppe tangente aux lignes de crêtes ainsi qu’une surface sub-enveloppe tangente au fond des
vallées.
La surface sub-enveloppe est obtenue à partir de l’interpolation du nuage de points corres-
pondant au réseau de drainage considéré comme le fond des vallées (fig. 4.8). Pour obtenir les
lignes de crêtes, la topographie actuelle est inversée, puis un réseau de drainage virtuel est extrait
à partir du MNT inversé. Les altitudes réelles sont réassignées au nuage de points correspondant
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FIGURE 4.7 – Représentation le long d’un profil topographique quelconque (en vert) des surfaces enve-
loppe (en pointillés) et sub-enveloppe (en tirets) calculées, afin d’obtenir le relief résiduel (différence entre
la surface enveloppe et sub-enveloppe) et l’incision (différence entre la surface enveloppe et la topogra-
phie actuelle). L’interpolation nécessaire lors de la création des surfaces enveloppe et sub-enveloppe induit
parfois un recoupement de ces surfaces avec la topographie actuelle (encadrés roses).
au réseau de drainage virtuel. La surface enveloppe est ensuite construite en interpolant par voisin
naturel ce nuage de points correspondant maintenant aux lignes de crêtes.
Le relief résiduel s’obtient en soustrayant la surface sub-enveloppe de la surface enveloppe et
l’incision en soustrayant la topographie actuelle (leMNT) de la surface enveloppe (fig. 4.7). Toute-
fois, en utilisant la topographie actuelle comme surface de référence pour générer la surface enve-
loppe, on suppose que les lignes de crêtes correspondent à une surface n’ayant pas subi d’érosion.
On fait donc l’hypothèse que toutes les surfaces résiduelles sont préservées, ce qui n’est pas le cas.
Les valeurs du relief résiduel et d’incision ainsi obtenues seront donc des valeurs minimales.
Il est possible de moyenner les valeurs des indices du relief pour un bassin versant (e.g. Nexer,
2015) afin de comparer la maturité du relief de plusieurs bassins versants voisins (fig. 4.16 et en
annexe B.1).
4.3.3 Allongement des bassins versants
Le degré d’élongation d’un bassin versant dépend en partie de la pente moyenne des drains et
du bassin. Les bassins versants très allongés sont plutôt caractéristiques des zones de soulèvement
(e.g. Davis, 1909), alors que les bassins circulaires peuvent être liés à des modifications des lignes
de partage des eaux lors de captures (e.g. Bull, 2011). Plusieurs indices morphométriques peuvent
être utilisés pour déterminer l’allongement d’un bassin versant, tels que le ratio circulaire, le ratio
d’élongation ou le facteur de forme (e.g. Fryirs and Brierley, 2012; Nexer et al., 2015).
Nous avons ici utilisé le facteur de forme (FF) qui est sans dimension et calculé à partir de D
le diamètre du bassin versant (soit la distance maximale entre deux points quelconques du bassin
versant) et de A l’aire drainée du bassin versant (e.g. Dehbozorgi et al., 2010; Nexer et al., 2015;
Raimbault, 2017) :
FF =
p
A
D
(4.1)
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4.3.4 L’intégrale hypsométrique
L’intégrale hypsométrique (IH) est un nombre sans dimension, calculé à partir de la somme
des aires (α) entre la ligne de partage des eaux et une ligne de contour d’altitude h (dh) comprise
entre l’altitude maximale Hmax et minimale Hmin du bassin versant (Strahler, 1952). Elle déter-
mine ainsi la proportion d’un bassin versant située au-dessus d’une altitude donnée.
IH =
∫Hmax
Hmin
αdh (4.2)
On la représente sous la forme d’une courbe cumulative appelée courbe hypsométrique, qui
correspond à la superficie du bassin, au-delà d’une certaine altitude (fig. 4.17).
L’intégrale hypsométrique est un indicateur de l’évolution du paysage et correspond au vo-
lume relatif non érodé d’un bassin versant. Ainsi, une valeur faible de l’intégrale hypsométrique
correspond à un bassin très évolué et érodé (IH≤ 0,3 et courbe concave), dont les reliefs sont ma-
tures et stables. Inversement, une valeur élevée (IH≥ 0,6 et courbe convexe) correspond à un bas-
sin immature et faiblement érodé, dont le relief sera jeune et à fort potentiel érosif (Strahler, 1957;
Larue, 2005). L’intégrale hypsométrique est sensible à la lithologie (par la résistance des roches à
l’érosion), à l’aire de drainage et au soulèvement lorsque l’équilibre dynamique n’est pas atteint
(Cheng et al., 2012).
4.3.5 Les indices de pente
Dans les bassins versants, la pente des drains est reliée au taux de soulèvement, mais aussi à
la lithologie et au forçage climatique. Les indices de pente SL et ks peuvent permettre de mettre
en évidence de potentielles anomalies de pente et sont parfois corrélés au signal tectonique (e.g.
Kobor and Roering, 2004; Peters and van Balen, 2007; Troiani and Della Seta, 2008).
Le "stream length index ou SL
Le "stream length index" ou SL défini par Hack (1973), correspond à la pente d’un drain en
fonction de la distance en aval. Cet indice est calculé pour chaque portion de drain, à partir de
l’équation :
SL =
dh
dL
L (4.3)
où L est la distance séparant le milieu du segment considéré à l’amont du drain (en m) et dhdL le
gradient de pente du segment considéré.
Les indices ks et ksn
L’indice ks peut également être calculé à partir de la loi d’incision suivie par les drains à l’état
d’équilibre (Hack, 1957; Flint, 1974) :
S = ks ∗a−θ (4.4)
où S correspond à la pente locale des drains, ks au "steepness index" ou inclinaison du drain, a à
l’aire drainée en amont du segment calculé et θ à l’indice de concavité.
Cependant, la variation de la concavité des rivières θ est liée par exemple au potentiel érosif,
au taux d’érosion, à la géométrie du réseau ou encore au climat (e.g. Whipple, 2004; Wobus et al.,
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2006), et implique donc des variations de ks. Un θ nul correspond à un profil de drain ne présen-
tant aucune incision, alors qu’un θ fort reflète un profil de drain concave. Il est donc généralement
d’usage de normaliser le ks par une valeur de référence θre f afin de pouvoir comparer les profils
en long de drains ayant des zones de drainage variables (lorsque la lithologie est similaire, e.g.
Snyder et al., 2000; Duvall et al., 2004; Kirby and Whipple, 2012). On obtient ainsi le ksn d’après
l’équation :
S = ksn ∗a−θre f (4.5)
où θre f = 0,5 dans notre étude, correspondant à une des valeurs communément utilisées dans la
littérature (e.g. Kirby andWhipple, 2012; Nexer et al., 2015).
4.4 Organisation du réseau de drainage de la zone d’étude
Notre zone d’étude est caractérisée par des zones humides, marais, et dépressions inondables,
caractéristiques des paysages de Loire-Atlantique (Sellier, 2015). Elle est délimitée par l’estuaire
de la Loire au nord, la Baie de Bourgneuf et l’île de Noirmoutier à l’ouest, les faibles reliefs bordant
le nord de la ville de Challans au sud et enfin la cuvette de Grand Lieu à l’est (fig. 4.1).
FIGURE 4.8 – Réseau de drainage de la zone d’étude. Les principaux cours d’eau et leurs bassins versants
(pointillés noirs), ainsi que le lac de Grand-Lieu (en bleu) sont représentés. Le Tenu (en bleu) et la Blanche
(en blanc) sont des affluents de l’Acheneau, leurs bassins versants ne sont donc pas présentés. Le tracé
supposé de la faille de Machecoul (en rouge) et les bassins versants étudiés (en gris) sont également repré-
sentés.
Le motif du réseau de drainage est globalement dendritique sur l’ensemble de la zone. Les
cours d’eau principaux du réseau hydrographique du Pays de Retz et duMarais Breton sont globa-
110
CHAPITRE 4. ANALYSE MORPHOMÉTRIQUE DU RELIEF ET DU RÉSEAU DE
DRAINAGE DANS LE MARAIS BRETON
lement de direction E-W ou SE-NW, avec un sens d’écoulement vers l’ouest ou vers le nord (sauf
pour la Blanche, qui s’écoule dans un premier temps vers l’est) (fig. 4.8). Certains sont très anthro-
pisés tels que le canal de Haute-Perche et l’Acheneau.
Le Boivre et la Haute-Perche sont des petits cours d’eau côtiers (environ 16 et 14 km respecti-
vement), mais le Falleron est plus long (environ 46 km). Ils se jettent dans l’estuaire de la Loire et
la Baie de Bourgneuf et sont donc sous l’influence directe des variations du niveau marin. Les af-
fluents du lac deGrand-Lieu sont plus longs (environ 40 kmpour l’Ognon, 72 kmpour la Boulogne
et 30 km pour l’Acheneau).
Généralement, lesmotifs d’organisation du réseau de drainage sont en accord avec la pente ou
les structures environnantes, sauf pour la rivière du Tenu. Le Tenu (environ 34 km) est un affluent
majeur de l’Acheneau, qui s’écoule vers le nord, en traversant perpendiculairement le coteau de
Pornic-Bourgneuf au niveau de la terminaison est de la faille de Machecoul.
4.5 Analyse géomorphologique du Tenu et de ses environs
FIGURE 4.9 – Zonede capture (encadré rouge) entre le Falleron (enbrun) et le Tenu (enbleu). Le sens d’écou-
lement des cours d’eau est indiqué par les flèches. L’ancien lit du Falleron est représenté en rouge, la vallée
sèche actuelle en pointillés rouges.
Dans la partie orientale duMarais Breton, les cours du Falleron et du Tenu sont parallèles entre
eux sur plus de 7 km et très proches l’un de l’autre (3 km auminimum, fig. 4.9). La ligne de partage
des eaux est asymétrique car plus proche du cours d’eau central du Falleron que du cours d’eau
principal du Tenu (moins de 300 m). De plus, l’étude de la carte des pentes met en évidence une
vallée sèche dans une zone où la lithologie est homogène (roches du socle) reliant ces deux cours
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d’eau, et une incision forte du cours du Falleron en amont de cette zone. Il s’agit probablement
d’une zone de capture (fig. 4.9).
D’après la localisation de la vallée sèche, la partie amont actuelle du Falleron devait donc au-
paravant être un affluent du Tenu (fig. 4.10). La partie aval actuelle du Falleron (fig. 4.10 en orange),
drainant le Marais Breton, devait donc être un cours d’eau ancien à part entière, s’écoulant vers
l’ouest dans la Baie de Bourgneuf.
L’augmentationdupouvoir érosif de la rivière Falleronpermettant la capture de la partie amont
du Tenu a pu être favorisée par les variations eustatiques quaternaires, le niveau marin global
ayant atteint jusqu’à -120 m au dernier maximum glaciaire (e.g. Pedoja et al., 2014). Toutefois, cet
impact pourrait être limité, la Baie de Bourgneuf étant située à plus d’une centaine de kilomètres
de la côte actuelle -120 m. Un autre facteur pourrait être une augmentation de la pente du cours
d’eau par un basculement tectonique vers l’Ouest, associé à une activité plus importante de la
faille de Machecoul immergée. Le bassin versant du Tenu, et par conséquent celui de l’Acheneau
suite à la capture, a été fortement réduit mais l’écoulement du Tenu vers le Nord et donc à travers
le coteau de Pornic-Bourgneuf n’a pas pour autant été modifié.
FIGURE 4.10 – Carte représentant le bassins versant du Tenu, actuellement (pointillés noirs) et avant la
capture du Falleron par le cours d’eau drainant le Marais Breton (pointillés noirs et bleus).
En effet, au nord-est de Machecoul, le Tenu recoupe le coteau de Pornic-Bourgneuf et la ter-
minaison orientale de l’escarpement topographique associé à la faille deMachecoul sous la forme
d’une cluse (fig. 4.8). Il pourrait s’agir d’une antécédence (Twidale, 2004) impliquant que le Tenu
ait maintenu son cours à travers une zone en soulèvement. Le Tenu est donc un candidat idéal
pour tenter de déterminer l’influence de la tectonique dans sa géométrie.
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4.5.1 Profil en long
Le Tenu étant un affluent de l’Acheneau, le profil en long présenté dans la figure 4.11 corres-
pond à l’ensemble du cours du Tenu, puis à partir du 36ème kilomètre, au cours de l’Acheneau dont
l’exutoire se situe dans les Marais de Vue et la Loire (fig. 4.11 voir carte). La morphologie globale
du profil du Tenu est concave mais trois seuils ont été identifiés (fig. 4.11). Le profil en long peut
être divisé en 5 segments, que l’on numérotera de 1 à 5 d’amont en aval : les pentes des segments
1, 2 et 3 en amont sont élevées et diminuent progressivement pour atteindre une pente quasi nulle
dans les segments 4 et 5, en aval.
FIGURE 4.11 – Profil en long du Tenu et de l’Acheneau. Les couleurs correspondent aux 5 segments de drain
(graphique et carte), les triangles noirs aux seuils dus à une confluence (C) et/ou un changement de li-
thologie (L). Sur la carte, les limites des bassins versants sont en pointillés noirs (en gras, le bassin versant
correspondant au profil en long), les autres cours d’eau sont en noir, sur fond de compilation des cartes
géologiques au 50000ème .
La lithologie du bassin versant du Tenu est globalement homogène et constituée en grande
majorité du socle hercynien ainsi que de quelques terrains pliocènes (fig. 4.11 voir carte).
Dans le segment 1 (fig. 4.11, en bleu foncé), la lithologie est homogène et le Tenu ne traverse
que des terrains composés demicaschistes. La pente est forte et régulière et le premier seuil à une
altitude de 30 m correspond à une confluence.
La transition vers le segment 2 (fig. 4.11, en bleu clair), associée à un seuil, correspond à un
changement de lithologie du socle, des micaschistes aux rhyolites.
Dans le segment 3 (fig. 4.11, en vert), la tendance de la pente diminue considérablement, mais
redevient régulière. Le cours du Tenu est parallèle à la faille de Machecoul sur environ 1,8 km puis
traverse le relief de la faille. Aucun seuil ne se situe sur le tracé de la faille. Son activité en surface
est donc soit nulle, soit pas assez importante pour perturber le profil en long du Tenu.
Le dernier seuil entre le segment 4 (fig. 4.11, en jaune) et le segment 5 (en rouge) du profil
semble être lié à un changement de lithologie et à la confluence avec l’Acheneau (fig. 4.11).
4.6 Etude du relief du Pays de Retz
Afin d’analyser le relief dans la zone du Pays de Retz, nous avons réalisé un profil enveloppe
au nord de la faille de Machecoul et parallèle à celle-ci afin d’analyser l’incision de l’escarpement
topographique associé (fig. 4.12).
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4.6.1 Les profils enveloppe
FIGURE 4.12 – Profils enveloppe topographiques du Pays de Retz (encadré rose). Les valeurs minimum (en
vert), moyenne (en bleu) et maximum (en rouge) sont représentées en chaque point du profil selon la dis-
tance le long du profil.
D’après le profil enveloppe maximum (fig. 4.12 en rouge), l’altitude maximale du relief est
d’environ 45 m sur l’ensemble de la zone. L’absence de variation latérale significative de l’alti-
tude maximale d’ouest en est (fig. 4.12 en rouge) ne suggère pas de mouvement vertical différen-
tiel latéralement à la faille depuis la formation du relief. Cependant, la différence entre le profil
maximal et le profil minimal au niveau du segment de faille oblique à l’est de la Bernerie-en-Retz
dans la zone littorale est faible et suggère plutôt un faible mouvement tectonique. La courbe en-
veloppemoyennemontre des valeurs plus proches de la courbe enveloppemaximumque celle de
la courbe enveloppe minimum. Cette asymétrie plaide en faveur d’une incision récente du relief.
4.6.2 Les indices du relief
Nous avons calculé le relief résiduel et l’incision dans le Pays de Retz et la zone de Machecoul.
Les zones sans données, où apparaît l’ombrage du MNT utilisé pour calculer les deux indices sur
la figure 4.13 sont des zones à valeurs négatives. Ces valeurs sont induites par l’interpolation qui
"lisse" les surfaces, ce qui amène parfois à avoir des surfaces enveloppe maximum moins hautes
que les surfaces enveloppe minimum (fig. 4.7 encadrés roses). Il faut alors considérer pour ces
zones que l’incision et le relief résiduel sont quasi nuls.
Le relief résiduel dans la zone étudiée est compris entre 0 et 19 m et l’incision entre 0 et 17
m (fig. 4.13). L’île de Noirmoutier, le Marais Breton, la cuvette de Grand-Lieu et l’estuaire de la
Loire présentent de très faibles valeurs de relief résiduel et d’incision. Des valeurs négatives indi-
quant une incision quasi nulle sont aussi observées sur les reliefs du Pays de Retz, pouvant être
interprétés comme des paléosurfaces préservées (Telbisz et al., 2013).
Les plus fortes valeurs d’incision et de relief résiduel sont très localisées et situées à proximité
des cours d’eaux principaux (fig. 4.13) :
• le Falleron, dans sa partie amont, avant la zone de capturemise à jour dans cette étude (figs.
4.9 et 4.10). Cette incision pourrait être liée à l’érosion régressive produite par la capture.
• le Tenu, dans sa partie aval, au nord du relief de la faille de Machecoul (fig. 4.11, segment 4).
Cette incision marque peut-être un soulèvement du relief lié à l’activité de cette faille.
• la partie aval du canal de Haute-Perche traversant le relief associé à la faille.
Les fortes valeurs du relief résiduel et d’incision situées à proximité de l’estuaire de la Loire
et des Marais de Vue semblent être en corrélation avec l’activité du CSA au nord de la Loire et la
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FIGURE 4.13 – Représentation du relief résiduel (en haut) et de l’incision (en bas) du Pays de Retz et du
Marais Breton. Le fond de carte correspond à l’ombrage duMNT RGEALTI 10M utilisé.
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partie amont du cours de l’Acheneau formant plusieurs coudes, à proximité de sa confluence avec
la Blanche.
4.7 Etude des bassins versants mineurs au nord de la faille de Mache-
coul
Notre étude va se concentrer sur 6 bassins versants mineurs faisant partie du bassin versant
du Falleron et drainant l’escarpement topographique longeant la faille de Machecoul (fig. 4.8 en
gris).
FIGURE 4.14 – Carte représentant les 6 bassins versants (BV) étudiés, A à F d’ouest en est (en gris), sur fond
de carte géologique au 50 000 ème. Leur réseau de drainage (d’après l’ordre de la classification de Strahler),
les zones de captures identifiées (encadrés rouge), le Tenu (en bleu), le Falleron (en brun) et la Blanche (en
blanc), ainsi que les lignes de partage des eaux (pointillés noirs) sont représentés.
La délimitation de ces bassins versants a été obtenue avec le logiciel Rivertools (Peckham,
2003) à partir du réseau hydrographique précédemment généré, en sélectionnant la position de la
source et de l’exutoire du drain principal de chaque bassin versant. Chaque exutoire a été choisi
le long du tracé de la faille.
4.7.1 Lithologie et réseau de drainage
Pour pouvoir comparer entre plusieurs bassins versants les paramètresmorphométriques que
nous allons calculer par la suite, il est important de vérifier que ces bassins présentent les mêmes
caractéristiques lithologiques. Les 6 bassins versants A à F ont des lithologies correspondantes et
sont tous situés dans le socle métamorphique hercynien, majoritairement dans les porphyroïdes
(fig. 4.14 en orange). Seuls les exutoires des bassins D, E et F sont situés dans les micaschistes (fig.
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4.14 en vert), mais l’aire drainée dans cette lithologie est négligeable au vu de la taille des bassins
versants. Pour les bassins A, B et C, l’exutoire se trouve dans des formations de colluvions, datées
du Pliocène (fig. 4.16).
L’orientation des drains principaux est globalement SW-NE et le sens d’écoulement vers le sud
(fig. 4.14). Cependant, on observe que plusieurs drains (fig. 4.14, A, C, D et E) se réorientent de
l’amont vers l’aval en formant un coude plus ou moins marqué (fig. 4.14 encadrés rouges). Les
coudes très marqués peuvent indiquer des phénomènes de capture à l’encontre des bassins ver-
sants localisés de l’autre côté de l’interfluve et drainant vers le Nord. Ces captures peuvent être
favorisées par une érosion régressive des drains de l’escarpement suite à une baisse du niveau
marin ou à un basculement tectonique vers l’ouest du bloc supérieur de la faille normale de Ma-
checoul.
FIGURE 4.15 – Organisation du réseau de drainage et des bassins versants (pointillés bleus) avant la perte
du Falleron par le Tenu et les captures mises en évidence dans les bassins versants (encadrés rouges).
L’alignement des coudes de captures dans les bassins versants étudiés nous renseigne sur la
position de l’ancien interfluve des bassins de l’Acheneau (au nord) et du Falleron (au sud), qui
pourrait avoir été parallèle au coteau de Pornic-Bourgneuf (fig. 4.15 pointillés bleus).
4.7.2 Les indicesmorphométriques
Nous avons ensuite calculé certains indicesmorphométriques pour chaque bassin afin de ten-
ter de détecter le signal tectonique dumouvement de la faille de Machecoul.
Le facteur de forme des bassins versants étudiés est compris entre 0,51 et 0,60 (fig. 4.16). Le
bassin le plus allongé (bassin A) est le plus proche de la côte.
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FIGURE 4.16 – Indices morphométriques calculés pour les 6 bassins versants étudiés situés au nord de la
faille de Machecoul (fig. 4.14). Couleurs selon les valeurs des indices (rouge foncé, valeur maximale de l’in-
dice et bleu foncé, valeurminimale), sauf pour la colonne lithologie dont les couleurs correspondent à celles
de la carte géologique (fig. 4.14).
Les indices du relief
Pour les 6 bassins versants sélectionnés, les valeurs du relief résiduel et d’incision sont com-
pris entre 0 et 11 m (cartes zoomées en annexe B.1). Nous avons extrait la valeur moyenne de ces
deux indices pour chaque bassin versant (fig. 4.16). Les bassins versants présentant les plus fortes
valeurs du relief résiduel et de l’incision sont les bassins A, C et E. Les bassins versants présentant
des coudes sont les bassins ayant les valeurs du relief et de l’incision les plus élevées, exception
faite du bassin D pour lequel le relief résiduel moyen est le plus faible. Les captures potentielles
seraient à l’origine de cette incision plus marquée.
Les indices de pente
Nous avons calculé les indices de pente SL et ks pour chaque portion de drain, et nous avons
moyenné les indices pour chaque bassin versant (fig. 4.16). Les indices les plus élevés corres-
pondent aux drains les plus pentés, ainsi qu’aux zones coudées indiquant la localisation de seuils
liés aux captures. Ainsi, les bassins E et D ont les SL et ks les plus forts, alors que le bassin B a les
SL et ks les plus faibles.
L’intégrale hypsométrique
Les valeurs d’intégrale hypsométrique (IH) obtenues pour les bassins versants étudiés sont
comprises entre 0,51 et 0,67. La majorité des bassins versants (5/6) ont une IH ≥ 0,6, traduisant
donc un relief jeune et immature à fort potentiel érosif. Seul le bassin A, avec une valeur de l’IH
de 0,51 présente une courbe concavo-convexe (fig. 4.17 en violet) traduisant un équilibre entre les
processus de sédimentation et d’érosion.
Cependant, lorsque les bassins ne sont pas à l’équilibre, la taille du bassin versant influe for-
tement sur la valeur de l’intégrale hypsométrique (Hancock and Willgoose, 2001; Cheng et al.,
2012). Plus l’aire du bassin versant est grande, plus l’IH est faible. Il convient donc de comparer
des bassins versants d’aire drainée équivalente. Ainsi, le bassin A qui a l’aire la plus grande parmi
les bassins versants étudiés, a l’IH la plus faible, et inversement pour le bassinD (aire la plus petite,
IH la plus forte).
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FIGURE 4.17 – Courbes hypsométriques des bassins versants A à F (fig. 4.14 en gris). Les valeurs des inté-
grales hypsométriques de chaque bassin sont reportées dans le tableau de la figure 4.16.
Les différents indices morphométriques que nous avons calculés pour les bassins versants
drainant le footwall ne montrent donc pas de gradient E-W de l’incision pouvant être associé à
une différence de vitesse verticale du mouvement le long de la faille.
4.8 Synthèse
L’étude du relief nous a permis de déterminer que le bloc inférieur de la faille de Machecoul a
une altitude maximale homogène d’environ 45 m tout au long de la faille de Machecoul. Il pour-
rait correspondre à une surface d’abrasion préservée d’âge Pliocène, illustrant le niveau marin
maximal atteint dès lors (Barbaroux et al., 1983). L’homogénéité du relief sur l’ensemble du bloc
inférieur ne suggère pas de mouvement vertical différentiel latéralement à la faille depuis la for-
mation du relief. Enfin, les faibles valeurs des indices du relief indiquent une incision récente de
ce relief.
La rivière du Tenu recoupe l’escarpement topographique associé à la faille de Machecoul au
nord-est deMachecoul avec un sens d’écoulement inverse à la pente de l’escarpement tectonique
sans que son profil en long ne soit perturbé. L’absence de seuil suggère une activité de la faille soit
nulle, soit trop faible pour modifier la géométrie du drainage. Toutefois, la forte incision du cours
du Tenu dans le bloc inférieur pourrait traduire un soulèvement du relief long terme lié à l’activité
de la faille.
Une autre zone fortement incisée correspond à la partie amont de la rivière du Falleron dans le
bloc supérieur de la faille. Cette zone d’incision est liée à la capture de la partie amont de la rivière
du Tenu par la rivière du Falleron. D’autres captures ont été mises en évidence dans les bassins
versants mineurs drainant le bloc inférieur en faveur de drains drainant le bloc supérieur. Ces
captures pourraient être liées soit à une baisse du niveaumarin, soit à un basculement vers l’ouest
du bloc inférieur produit par l’activité de la faille augmentant vers l’ouest. Cette augmentation du
mouvement vertical vers l’ouest n’est toutefois pas mis en évidence par un gradient vers l’ouest
des indices morphométriques des bassins mineurs drainant le bloc inférieur.
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Introduction
Ce chapitre présente l’approche pluridisciplinaire terre-mer que nous avons déployée afin
d’étudier la géométrie et le remplissage des bassins sédimentaires du Marais Breton et de la Baie
de Bourgneuf étant donné la position littorale de notre zone d’étude.
Il est composé de trois parties :
• la première partie présente les outils et méthodes utilisés à terre afin de réaliser une étude
gravimétrique et analyser une base de données de forages
• la seconde partie comprend une partie introductive présentant les campagnes antérieures
à nos travaux ainsi que leurs principaux résultats permettant d’établir le contexte maritime
de notre zone d’étude. Les outils et méthodes déployés lors des deux campagnes de géo-
physique marine dans la Baie de Bourgneuf réalisées au cours de cette thèse sont ensuite
présentés
• enfin, la troisième partie présente l’ensemble des résultats obtenus à terre et en mer.
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Première partie
Méthodologie appliquée à terre
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5.1 Approche gravimétrique
Introduction
La gravimétrie est un outil classiquement utilisé pour la caractérisation de structures locales,
telles que des bassins sédimentaires (e.g. Wyns, 1991; Jaeger, 1967) ou pour déterminer la pré-
sence de failles et leur géométrie de subsurface (e.g. Wada et al., 2017). Si cet outil nécessite sou-
vent d’être couplé à d’autres méthodes d’explorations géophysique (sismique, électrique ...) ou de
contraintes géologiques indépendantes, la gravimétrie reste une technique efficace pour évaluer
la géométrie des structures et la nature des terrains. Sa facilité de mise en oeuvre et son coût peu
élevé permettent de couvrir des surfaces d’exploration bien plus grandes que les profils sismiques
ou les forages, qui restent limités dans l’espace.
La faille de Machecoul, orientée globalement NW-SE, est bordière des bassins du Marais Bre-
ton et de la Baie de Bourgneuf. Dans leMA, les accidents NNW-SSE présentent des alignements de
grabens tertiaires tels que les bassins de Saffré etNort/Erdre situés le long de la faille deNort/Erdre,
ou les grabens de Céaucé, Domfront et Chantrigné caractérisés par des anomalies gravimétriques
jalonnant la faille de la Mayenne (Wyns, 1991). Le long des accidents NE-SW, les grabens ter-
tiaires sont demême âgemaismoins profonds, commepar exemple le principal alignement formé
par les bassins de Nogent-le-Rotrou, La Ferté Bernard, Ecommoy et Baugé aux environs du Mans
(Wyns, 1991).
Nous nous proposons ici d’utiliser les données gravimétriques existantes dans la zone d’étude
afin d’étudier la signature du Marais Breton et déterminer si elles suffisent à contraindre la pro-
fondeur du bassin et son épaisseur sédimentaire. L’analyse du signal gravimétrique pourrait éga-
lement permettre, entre autres, d’étudier la continuité latérale de la faille de Machecoul, qui s’at-
ténue dans le relief (figs. 4.2 et 4.3 planche B).
5.1.1 Principe de la gravimétrie
La gravimétrie est une méthode de champ potentiel, qui utilise les variations du champ de
pesanteur en surface pour caractériser les variations de densité dans le sous-sol. En effet, la pe-
santeur sera plus forte à l’aplomb d’un corps dense (et plus faible pour un corps léger).
La valeur de pesanteur (g) mesurée intègre 4 effets : la force centrifuge, le champ d’attraction
exercé par les corps célestes Lune et Soleil, la force de cohésion et le champ Newtonien. Dans
notre cas, seuls les effets des structures du sous-sol nous intéressent. On se rapporte alors à un
modèle théorique de Terre (sphérique, homogène et en rotation), et les différences enregistrées
entre le champ de pesanteur réel et celui généré par le modèle (l’éllipsoïde), reflèteront les effets
des hétérogénéités de densité dans le sol. Une anomalie gravimétrique est donc la différence entre
la pesanteur réelle mesurée de la Terre et la pesanteur théorique calculée sur l’ellipsoïde de réfé-
rence.
Pour parvenir à interpréter correctement ces anomalies, il est nécessaire d’appliquer des cor-
rections afin de s’assurer que cette différence entre observé et calculé ne reflète que la répartition
des masses internes et supprimer les effets de l’altitude et de la topographie, considérés comme
du bruit.
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La correction à l’air libre permet tout d’abord de tenir compte des différences d’altitude. On
calcule la valeur de la pesanteur théorique pour la même altitude que le point demesure. Une fois
cette correction appliquée, on obtient l’anomalie à l’air libre.
La correction de Bouguer permet dans un deuxième temps de prendre en compte l’effet des
masses situées entre le point demesure et l’ellipsoïde (ignoré dans la correction à l’air libre). Clas-
siquement, on distingue l’anomalie de Bouguer simple, pour laquelle une simple correction de
plateau (couche homogène et infinie) est effectuée, de l’anomalie de Bouguer complète, qui in-
tègre une correction de relief/terrain pour prendre en compte le relief à proximité du point deme-
sure. En général, les corrections de Bouguer sont calculées avec une densité moyenne constante
(2,67). Si la zone d’étude est proche de la mer, une correction de la surcharge océanique est appli-
quée.
En résumé, une anomalie de Bouguer positive traduit un excès de masse par rapport à la den-
sité moyenne, alors qu’une anomalie négative traduit un déficit (Dubois et al., 2011).
5.1.2 Données et calcul des anomalies
Nous avons extrait nos données de la base de données du BGI 1 (Bureau Gravimétrique Inter-
national). Pour notre région, elles présentent une bonne couverture et répartition à terre (fig. 5.1).
La couverture enmer, toutefois, ne représente que deux jeux de données au large sur la plateforme
continentale (fig. 5.1), ce qui va limiter de façon conséquente toute interprétation concernant les
liens terre-mer. C’est pourquoi, notre étude gravimétrique n’est représentative que de la partie
terrestre de notre zone d’étude (Marais Breton et Pays de Retz).
Le BGI ne décrit pas les paramètres utilisés pour le calcul des anomalies. Si cela ne pose pas
de réel problème pour l’anomalie air libre, il est primordial de connaître les corrections apportées
à l’anomalie de Bouguer pour correctement interpréter les résultats. C’est pourquoi, nous avons
décidé de recalculer l’anomalie de Bouguer complète, à partir de l’anomalie à l’air libre donnée
par le BGI. Nous avons ainsi discrétisé la topographie et la bathymétrie en parallélépipèdes de 90
m et 100 m de largeur respectivement (la résolution est dictée d’après les MNT utilisés : SRTM et
HOMONIM) et utilisé une densité constante de 2,67 pour l’ensemble de la zone et de 1,027 pour
l’eau de mer. Le calcul de la réponse gravimétrique de chaque parallélépipède est effectué avec la
méthode de Blakely (1995). Nous avons choisi de ne pas utiliser les données enmer, étant trop peu
nombreuses et isolées du reste des données pour être correctement prises en compte dans la suite
de nos études et interprétations.
Anomalie à l’air libre
La figure 5.1 représente l’anomalie à l’air libre (en mGal) calculée par le BGI à l’échelle de la
Vendée littorale et de la Loire-Atlantique. L’interpolation des données a été faite avec la fonction
surface deGMT (GenericMapping Tools,Wessel et al., 2013). Unmasque est appliqué sur les zones
maritimes, où il n’y a pas ou peu de données. Dans le Marais Breton, les valeurs de l’anomalie à
l’air libre sont globalement comprises entre -5 et 15mGal. Dans l’ensemble, l’anomalie à l’air libre
est directement corrélée à la topographie.
1. http ://bgi.obs-mip.fr/fr
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FIGURE 5.1 – Distribution de l’anomalie à l’air libre (en mGal) calculée par le BGI, à l’échelle de la Vendée
littorale et de la Loire-Atlantique. Les points de mesure sont représentés en petits ronds noirs à terre et
en mer. Un léger masque blanc a été appliqué sur l’interpolation en mer, étant donné le faible nombre de
données et donc la grande incertitude dans cette zone.
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Anomalie de Bouguer complète
La figure 5.2 présente l’anomalie de Bouguer complète (en mGal) que nous avons calculée à
partir de l’anomalie air libre fournie par le BGI. L’interpolation a été réalisée avec la fonction sur-
face de GMT (Wessel et al., 2013). L’anomalie de Bouguer complète est très similaire à l’anomalie à
l’air libre car les reliefs sont faibles. Les grandes structures régionales sont visibles et identifiables
sur une amplitude régionale de 60 mGal.
A l’échelle de la Vendée littorale (fig. 5.2, haut), l’anomalie de Bouguer est comprise entre -25
et 35 mGal. Les anomalies les plus négatives se situent le long du CSA (-25 mGal), notamment
au sud de Clisson, au niveau du massif granitique de Mortagne-sur-sèvre, et à Nantes au sud du
complexe de Champtoceaux. Les anomalies les plus positives sont situées le long de l’accident de
Ste-Pazanne - Les Essarts au niveau de l’unité des Essarts (éclogites) (25 mGal) ainsi qu’au sud
d’Ancenis au niveau des micaschistes de l’unité des Mauges (35 mGal).
Dans leMarais Breton les valeurs de l’anomalie de Bouguer sont homogènes et se situent entre
-5 et 5 mGal à l’est de l’unité du Bois de Céné (schistes bleus) (fig. 5.2, haut).
Cependant, si on zoome au niveau de la faille deMachecoul avec une échelle de couleur adap-
tée (fig. 5.19, en bas), on observe une petite discontinuité dans l’anomalie de Bouguer complète
au niveau du tracé supposé de la faille. En effet, au sud de la faille, l’anomalie est négative (-5
mGal) alors qu’elle est globalement positive au nord (1 à 4 mGal), ainsi que plus au sud au cœur
du Marais Breton et de Bouin. A l’est de l’accident de Ste Pazanne – Les Essarts et du coteau de la
Limouzinière, l’anomalie est plus fortement positive à environ 16mGal et peut être reliée à l’unité
des Essarts (gneiss feuilletés). L’absence de données dans la Baie de Bourgneuf ne permet pas de
se prononcer sur les valeurs visibles ici, créées par l’interpolation.
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FIGURE 5.2 – Distribution de l’anomalie de Bouguer complète calculée (en mGal) à partir de l’anomalie air
libre fournie par le BGI, à l’échelle de la Vendée littorale et de la Loire-Atlantique. Les points demesure sont
représentés en petits ronds noirs à terre. Un léger masque blanc a été appliqué sur l’interpolation en mer,
étant donné le faible nombre de données et donc la grande incertitude dans cette zone.
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5.2 Les données de forages
Afin d’obtenir d’autres informations sur la géométrie du bassin etmieux contraindre les épais-
seurs sédimentaires à terre, nous avons choisi d’utiliser des données de forages déjà existantes, de
la BSS.
5.2.1 La BSS
La Banque de données du Sous-Sol (BSS) est une base de données organisée et gérée par le
BRGM (Bureau de Recherches Géologiques et Minières) qui référence l’ensemble des données de
forages et ouvrages souterrains du territoire français dont la profondeur est supérieure à 10m. Elle
est disponible en ligne sur le site Infoterre 2 et recense les informations déclaratives brutes admi-
nistratives et géologiques relatives à chaque ouvrage (nom du propriétaire, localisation, descrip-
tion des niveaux géologiques rencontrés documents numérisés, équipement technique . . . etc).
Les ouvrages répertoriés sont très nombreux et à finalités variables (creusement de puits, re-
cherche d’eau, étude géotechnique, forages pétroliers, géothermie . . . ) et ont pour certains été
réalisés il y plusieurs dizaines d’années. Ainsi, les informations disponibles sont très diverses et
parfois éloignées de ce qui nous intéresse ici, soit la qualité des descriptions lithologiques et des
datations. La répartition spatiale des ouvrages est très hétérogène. L’absence de données en mer
va limiter de façon conséquente toute interprétation concernant les liens terre-mer et le faible
nombre de forages dans le MB et surtout près de la faille de Machecoul sera également une limite
à notre étude.
C’est pourquoi, après une première consultation des données de la BSS (fig. 5.3), nous avons
établi une démarche afin de s’extraire des limites et contraintes de la BSS et optimiser la qualité et
le nombre d’ouvrages consultés (fig. 5.4).
5.2.2 Méthodologie
Nous avons tout d’abord sélectionné tous les ouvrages dits « avec géologie vérifiée avec docu-
ments » et « avec géologie vérifiée sans documents », ce qui représente 190 ouvrages dans notre
zone d’étude (fig. 5.4). Seuls les ouvrages de ces catégories comprenaient les informations avec la
qualité nécessaire à notre utilisation, soit une coupe géologique et/ou un log (simplifié ou non).
Nous avons ensuite téléchargé la localisation de ces ouvrages sous la forme d’un fichier .shp, vi-
sualisable sur SIG (QGIS). Il a également été nécessaire de consulter chaque ouvrage sur le site
Infoterre afin d’avoir accès aux documents disponibles et aux informations géologiques.
Nous avons ensuite relevé les colonnes stratigraphiques (selon les âges, fig. 5.5) en définissant
les niveaux repères suivants, à partir desquels nous avons calculé des épaisseurs sédimentaires :
• toit du substratum : qui correspond à la limite entre les formations du socle cristallin pa-
léozoïque et les formations sédimentaires (figs. 5.5 et 5.23 données : 112 forages / 190).
• toit du Paléogène : qui correspond au sommet des formations d’âge paléogène (figs. 5.5 et
5.41 : données : 147 forages / 190)
2. http ://infoterre.brgm.fr/page/banque-sol-bss
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FIGURE 5.3 – Représentation de l’ensemble des forages disponibles dans la BSS dans notre zone d’étude (en
brun), sur fond d’ombrage MNT.
FIGURE 5.4 – Représentation des forages sélectionnés pour cette étude à partir de la BSS (190, en gris), sur
fond d’ombrage MNT.
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FIGURE 5.5 – Méthodologie appliquée au traitement des données de forages de la BSS utilisées dans cette
étude (190).
• altitude du sondage : qui correspond au niveau du sol à l’endroit du sondage (ZSOL) (fig.
5.5 et Annexe C.2).
Les valeurs ponctuelles de chaque niveau repère ont ensuite été interpolées avec la fonction
surface de GMT (GenericMapping Tools, Wessel et al., 2013) afin d’obtenir des cartes représentant
l’altitude du toit du substratum, du toit du Paléogène et du sondage au niveau de chaque sondage
(fig. 5.5).
Enfin, nous avons calculé l’épaisseur de sédiments néogènes à quaternaires avec la fonction
grdmath de GMT (Generic Mapping Tools, Wessel et al., 2013) en réalisant une soustraction des
grilles précédemment obtenues : (ZSOL – toit du Paléogène) (fig. 5.5).
136
Deuxième partie
Méthodologie appliquée enmer
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Introduction
Pourmieux comprendre la géométrie du bassin enmer etmieux contraindre les épaisseurs sé-
dimentaires enmer, nous avons choisi d’utiliser des données de géophysiquemarine (bathymétrie
HR et sismique réflexion).
Les campagnes océanographiques réalisées au cours de cette thèse ont permis d’acquérir des
données de sismique réflexion (sparker et chirp) et de bathymétrie haute résolution afin d’étudier
le prolongement marin de la faille de Machecoul et les remplissages de la Baie de Bourgneuf et de
la Grande rade de la Loire.
Ces zones ont toutefois déjà fait l’objet de campagnes océanographiques antérieures, qui se-
ront brièvement présentées, ainsi que les principaux résultats nécessaires à notre projet.
5.3 Les campagnes océanographiques antérieures
5.3.1 Historique des campagnes
Lesmissions ST-NAZAIRE 1973 3 et 1974 4
Les deux missions St-Nazaire 1973 (02 au 28 juillet 1973) et 1974 (06 au 12 juin 1974) (fig. 5.6
en vert et noir respectivement) ont été menées à bord de la Petite Marie Françoise par le CNEXO-
COB (Centre National pour l’Exploitation des Océans) et le BEICIP (Bureau d’Etudes Industrielles
et de Coopération de l’Institut Français du Pétrole). L’objectif de ces missions était la recherche
des granulats marins au sud de la Bretagne et dans la zone de St-Nazaire. Des profils de sismique
réflexion et des prélèvements au vibro-carrotier (Zenkovitch) ont été réalisés. Les résultats de cette
campagne sont présentés dans Augris et al. (2006) avec une description des faciès sédimentaires
des carottes sous forme de logs, et la présentation de 3 profils de sismique réflexion interprétés
(fond mer, nappes alluviales, substratum rocheux) les plus représentatifs de chaque secteur et
pouvant être illustrés par un maximum de carottages. Les carottes réalisées n’ont pas pu être ex-
ploitées dans notre travail car elles n’ont jamais atteint le substratum rocheux (prof max 7,15m) et
aucune datation n’a été réalisée (Augris et al., 2006).
Lamission GEOLOIRE 2003 5
La mission GEOLOIRE (fig. 5.6 en rouge) a été menée à bord du N/O Thalia de l’IFREMER,
entre le 17 juillet et le 2 août 2003 par le BRGM. L’objectif de cette campagne était d’étudier la géo-
métrie des éléments morphologiques, stratigraphiques et structuraux situés dans l’estuaire de la
Loire et ce jusqu’à l’isobathe 40-50 m. Des données de sismique monotrace sparker et morpho-
bathymétriques ont été acquises. Les résultats de cette campagne sont présentés dans les publi-
cations de Augris et al. (2006), Chaumillon et al. (2008) et Proust et al. (2010).
3. LAPIERRE F. (1973) ST-NAZAIRE 1973 cruise, RV Petite Marie Françoise
4. CAVALIER J-C, KU H. (1974) ST-NAZAIRE 1974 cruise, RV Petite Marie Françoise
5. GUENNOC Pol, PROUST Jean-Noël (2003) GEOLOIRE 2003 cruise, RV Thalia,
http ://dx.doi.org/10.17600/3070180
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FIGURE 5.6 – Historique des campagnes océanographiques de la Baie de Bourgneuf : ST-NAZAIRE 1973 (en
vert) et 1974 (en noir), GEOLOIRE 2003 (en rouge) et POPCORE 2016 (en bleu), antérieures à cette étude.
Lamission POPCORE 2016 6
La mission POPCORE (fig. 5.6 en bleu) a eu lieu à bord de la V/O Haliotis de l’IFREMER entre
le 27 avril et le 20 mai 2016, par le LETG (Littoral Environnement Teledétection Géomatique Géo-
littomer) de l’Université de Nantes. Cette campagne avait pour objectif la reconnaissance de la
partie maritime de l’estuaire de la Loire, afin de cartographier les pockmarks et les colonies de pe-
tits crustacés, les haploops, en lien avec les structures et sorties de fluides. L’équipement déployé
a permis l’acquisition de données de sismique réflexion monotrace, de sonar latéral interféromé-
trique, ainsi que des prélèvements à la benne.
5.3.2 Présentation de la zone d’étude
Morphobathymétrie
La Grande Rade de la Loire et la Baie de Bourgneuf se situent à l’extrémité sud-est de la marge
sud-armoricaine. Le cours de la Loire, étroit au niveau du goulet de St-Nazaire, s’élargit lors de la
transition vers l’estuaire de la Loire, qui s’ouvre sur la Grande Rade de la Loire et le Golfe de Gas-
cogne avec au nord-ouest la pointe du Croisic et la Baie de Bourgneuf, et l’île de Noirmoutier au
sud-est (fig. 5.7). La profondeur atteint rapidement 40 m vers le sud-ouest, après les plateaux de
Guérande, de la Blanche et du Four. Ces hauts fonds affleurent vers -10mà l’est et s’enfoncent pro-
gressivement vers l’ouest pour atteindre une cinquantaine demètres de profondeur plus à l’ouest.
Le plateau de Guérande est incisé par plusieurs chenaux orientés NE-SW, dans le prolongement
6. BALTZER Agnès (2016) POPCORE cruise, RV Haliotis, http ://dx.doi.org/10.17600/16005300
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FIGURE 5.7 – Carte morphobathymétrique de la Grande rade de la Loire et de la Baie de Bourgneuf, à partir
du produit HOMONIM (résolution 100 m), et du relief du Marais Breton et Pays de Retz, à partir du produit
RGEALTI (résolution 5 m).
de l’estuaire de la Loire, formé à la fin du dernier âge glaciaire quand la remontée du niveau ma-
rin a envahi les vallées des rivières côtières. L’incision principale dans le Grande rade de la Loire
correspond à la fosse du Croisic, qui atteint 60 m de profondeur (Proust et al., 2010).
La Baie de Bourgneuf, située au sud-est de l’estuaire de la Loire, est une baie frisonne, c’est-à-
dire partiellement fermée par une île barrière (Verger, 1968) (fig. 5.7). Sa superficie est d’environ
340km2 et son ouverture océanique principale, donnant sur la Grande rade de la Loire, est située
au nord-ouest entre la Pointe de Préfailles (ou Pointe de St Gildas) et la Pointe de l’Herbaudière
située sur l’île de Noirmoutier. Le goulet de Fromentine, au sud, est également une ouverture de
la baie sur l’océan Atlantique. La Baie de Bourgneuf est marquée par des chenaux actuels orien-
tés SE-NW et présente quelques hauts fonds Le Marais Breton, également appelé Marais Breton
Vendéen, constitue le prolongement terrestre de la Baie de Bourgneuf (fig. 5.7).
Remplissage sédimentaire
Le système de paléovallées qui incise la plateforme interne de la partie externe de l’estuaire
actuel de la Loire (figs. 5.7 et 5.8) a été cartographié par Thinon et al. (2008) et son remplissage
sédimentaire par Proust et al. (2010). Ce réseau de paléovallées est incisé dans le substratum éo-
cène (Yprésien, Lutétien et Bartonien) qui repose en discordance sur le soclemétamorphique sud-
armoricain (e.g. Proust et al., 2010; Menier et al., 2014). Le prisme sédimentaire côtier pléistocène
(Quaternaire) de la Loire, que l’on retrouve entre la côte et l’isobathe -50 m, est préservé non uni-
formément dans le réseau de paléovallées et constitue un enregistrement à long terme exception-
nel, s’étendant probablement de la fin du Bartonien au début de Pléistocène et potentiellement
marqué par plusieurs évènements érosifs (Proust et al., 2010).
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FIGURE 5.8 – Carte de l’épaisseur du remplissage sédimentaire du réseau de paléovallées de la Loire, d’après
Menier et al. (2014).
Le comblement des paléovallées de la Loire, compris entre 30 et 50 m d’épaisseur, est équi-
valent à celui des grandes vallées de la partie intérieure de la plateforme continentale telles que la
Vilaine, la Gironde ou laManche (Proust et al., 2010). Dans le reste de la Grande rade de la Loire, le
remplissage sédimentaire est beaucoup plus faible, majoritairement compris avec 0 et 5 m, et lo-
calement entre 10 et 20 m à proximité des plateaux de la Blanche, de la Lambarde et de Guérande
(fig. 5.8).
La préservation différentielle des sédiments varie parmi les paléovallées, et peut être lacunaire
et diachrone, aussi bien en raison des faibles taux de subsidence dans la partie intérieure de la
plateforme continentale que des périodes d’érosion fluviatiles lors des épisodes marins peu pro-
fonds au cours du Quaternaire (Proust et al., 2010). Les correspondances proposées par Proust
et al. (2010) entre les unités sismiques préservées et les variations eustatiques, établissent que le
remplissage des paléovallées de la Loire est d’âge pleistocène moyen - supérieur, et pourrait ainsi
correspondre aux deux derniers cycles glaciaire - inter-glaciaire (Saalien et Weichselien).
A partir des données de sismique réflexion, Proust et al. (2010) identifie 6 unités sismiques
dans le remplissage des paléovallées, organisées en 2 séquences de dépôts séparées par une dis-
cordance d’extension régionale. Cette discordance souligne une variabilité du remplissage des pa-
léovallées de la Loire selon leur position au sud ou au nord du système, qui sont comblées respec-
tivement par la séquence inférieure ou supérieure. Cependant l’importante extension de zones de
gaz dans l’axe des vallées limite la lisibilité en profondeur des profils de sismique réflexion et donc
la connaissance de la géométrie des unités inférieures et de la profondeur axiale des incisions
(Thinon et al., 2007).
Dans la Baie de Bourgneuf, le remplissage sédimentaire des probables paléovallées n’a à ce
jour pas été décrit, mais on dispose de plus d’informations sur la nature des fonds et des forma-
tions superficielles.
142
FIGURE 5.9 – Répartition des sédiments superficiels de la Grande rade de la Loire et de la Baie de Bour-
gneuf, modifiée d’après Lesueur and Klingébiel (1986). Les boîtes de bathymétrie des campagnes RETZ2 et
POPCORE 2016, ainsi que le tracé des lignes sismiques sont représentées.
Nature des fonds
Hors de la Baie, les sédiments superficiels sont à dominante sableuse dans la Grande rade de la
Loire, avec des sédiments plus oumoins grossiers charriés par la Loire (Gouleau, 1968; de Nantes,
1978; Augris et al., 2006) (fig. 5.9). Les zones d’accumulations de vase et sédiments fins sont situées
dans l’estuaire de la Loire, avec la formation d’un bouchon vaseux composé de vase fluide pouvant
atteindre 12,5 kmde longpar 300mde largeur et 2md’épaisseur, qui résiste aux courants extrêmes
de vives-eaux, sans érosion significative (Sanchez and Delanoë, 2006) ; ainsi qu’au sud du plateau
de la Lambarde, où l’envasement est lié à l’évacuation en période de crue des vases de la Loire et
du déversement par clapage des sédiments dragués dans le chenal de navigation (Sanchez, 2010).
Dans la Baie de Bourgneuf, la couverture sédimentaire récente est à dominante vaseuse (fig.
5.9) et constituée de 5 à 7 m de dépôts liés à la transgression flandrienne sur sa quasi-totalité
(Delanoë et al., 1971). En fond de baie, l’accumulation de vase représente une superficie de 2 km
par 12 km (Gouleau, 1975). Quelques pointements rocheux sont visibles dans la partie nord de
la baie (Lesueur and Klingébiel, 1986), à proximité desquels on retrouve les sédiments grossiers,
également visibles sur la partie haute des estrans (Gouleau, 1968).
Conditions hydrodynamiques et contexte sédimentaire de la Baie de Bourgneuf
Le MB et la BB ont de faibles amplitudes topographiques et bathymétriques (fig. 3.7). Toute-
fois, le MB ne présente que peu de schorres, parties hautes d’un marais littoral, couverte d’herbe
et submergée aux grandes marées, en raison de la poldérisation. Le fond de la baie, dans ses par-
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ties sud et est, est caractérisé par de grands estrans (Roches de Bouin et Banc de la Vendette, fig.
5.7). Le marnage est important, d’environ 6,36 m entre les Plus Hautes Marées Astronomiques et
les Plus Basses Marées Astronomiques (moyenne estimée d’après le SHOM (2016) à la Pointe de
St-Gildas, au port de Pornic et au port de l’Herbaudière).
Les vitesses maximales du courant tidal au cours d’une marée de vive-eau moyenne de coef-
ficient 95 varient très fortement à l’intérieur de la baie, de quelques cm/sec dans l’est de la baie,
à environ 1 m/s sur la ligne frontière de l’ouverture nord-ouest de la baie (SHOM, 1990). Les cou-
rants résiduels, d’une vitesse de l’ordre de quelques mm/sec (Salomon and Lazure, 1988), entrent
dans la baie par l’ouverture nord-ouest, et sortent au sud au niveau du goulet de Formentine, ce
qui ne peut expliquer l’accumulation des sédiments fins observés en fond de baie (Sanchez, 2010).
Toutefois, la baie de Bourgneuf, abritée de la houle par la présence de l’île de Noirmoutier, est
majoritairement une zone d’accumulation (Vanney, 1977). La forte turbidité des eaux de la baie
(Lerouxel et al., 2008; Dussauze et al., 2009) est maintenue sur le long terme par un mécanisme
d’érosion dominante à basse mer, et une remise en suspension couplée à un transport vers le
rivage par le courant de flot, pour un dépôts aux alentours de la pleine mer (Sanchez, 2010).
Géomorphologie côtière de la Baie de Bourgneuf
La morphologie du trait de côte de la Baie de Bourgneuf est directement en lien avec la nature
des fonds. Elle varie (Tillier, 2011) entre :
• des falaises rocheuses entre la pointe de Préfailles et la Bernerie-en-Retz,
• un cordon dunaire aux environs des Moutiers-en-Retz, formé par la dérive sédimentaire
entre la côte et les affleurements rocheux au nord,
• un trait de côte artificiel façonné par la poldérisation du fond de la baie et de la façade est
de l’île de Noirmoutier,
• et enfin une alternance de côte rocheuses et petites plages, dont la formation est liée au
piégeage sédimentaire induit par l’aspect découpé du trait de côte.
5.4 Les campagnes réalisées dans le cadre de cette thèse
Dans le cadre de cette thèse, deux missions ont été réalisées dans la Baie de Bourgneuf et
l’estuaire de la Loire : les missions RETZ1 en 2016 et RETZ2 en 2017.
5.4.1 Lamission RETZ1 (DOI en attente)
Cette campagne a eu lieu à bord de la V/OHaliotis de l’IFREMER, les 24 et 25 avril 2016, dans la
Baie de Bourgneuf (fig. 5.10, en noir). L’objectif était de réaliser une reconnaissance du prolonge-
ment marin de la faille de Machecoul à travers la Baie de Bourgneuf. L’équipement mis en œuvre
comportait un sonar interférométrique, un sondeur de sédiments, ainsi qu’une chaînemonotrace
sparker. Cette campagne a permis d’acquérir 140 km de profils de données de bathymétriques et
de sismique réflexion haute et très haute résolution.
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FIGURE 5.10 – Campagnes RETZ1 2016 (profils de sismique réflexion HR et THR en noir) et RETZ2 2017
(profils de sismique réflexion HR et THR en brun et boîtes de bathymétries HR en bleu).
5.4.2 Lamission RETZ2 7
Cette campagne, également à bord de la V/O Haliotis de l’IFREMER, s’est déroulée du 12 juin
au 19 juillet 2017 (fig. 5.10, en brun). L’équipement déployé est identique à la mission RETZ1.
Au total, 11 jours ont été dédiés à l’acquisition de 555 km de profils de sismique réflexion haute
résolution et très haute résolution, et 13 jours ont été dédiés à l’acquisition de 37 km² de données
bathymétriques haute résolution. Trois jours d’arrêt pour cause demauvaisemétéo les 30 juin, 1er
et 12 juillet sont à noter.
5.5 Outils d’acquisition des données géophysiques
Les campagnes RETZ1 et 2 ont été menées à bord de la V/O Haliotis de l’IFREMER, longue de
10,3 m pour un tirant d’eau de 0,8m (fig. 5.11). Elle est essentiellement dédiée à la cartographie
de la frange littorale, pour des fonds inférieurs à une quinzaine de mètres. Différents outils géo-
physiques ont été déployés : un sonar latéral interférométrique, un sondeur de sédiments, ainsi
qu’une chaîne monotrace sparker. Cette partie est consacrée à la présentation des équipements,
de leursmodes d’acquisition spécifiques et des traitements appliqués aux différents types de don-
nées acquises.
7. KAUB Caroline, LE ROY Pascal, GEOFFROY Laurent (2017) RETZ2 cruise, RV Haliotis,
http ://dx.doi.org/10.17600/17008300
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FIGURE 5.11 – La V/O Haliotis de l’IFREMER.
FIGURE 5.12 – Disposition des antennes du sonar latéral interférométrique Geoswath 250 kHz, de part et
d’autre de la coque de la V/R Haliotis de l’IFREMER.
5.5.1 Bathymétrie
Equipement et acquisition
Les levés de bathymétrie haute résolution (HR) ont été acquis grâce au sonar latéral interféro-
métrique Geoswath 250 kHz (fig. 5.12) qui est un système acoustique actif permettant de mesurer
la hauteur d’eau et la réflectivité du fond grâce à la réverbération du signal (Hughes Clarke, 2000;
Lurton, 2002) à partir du temps de trajet surface-fond-surface de l’onde acoustique émise. L’outil
offre l’avantage d’une large fauchée latérale par petits fonds et permet d’obtenir une imagerie (ré-
flectivité) du fond performante en regard d’un sondeur multifaisceaux. Il n’offre en revanche pas
la résolution d’un sondeur bathymétrique s.s petits fonds.
Le sonar latéral interférométrique est constitué de 2 antennes en V situées de part et d’autre de
la coque du navire : une à bâbord et une à tribord (fig. 5.12). Chaque antenne de réception com-
porte deux transducteurs élémentaires, qui transforment l’énergie électrique en énergie acous-
tique à l’émission, et inversement à la réception. L’émission par lobes, d’une ouverture longitu-
dinale de 1°, est alternée bâbord-tribord. Les faisceaux d’émission-réception couvrent une large
bande au fond (la fauchée latérale), mais leur zone d’intersection située directement à la verti-
146
FIGURE 5.13 – Principe de fonctionnement du sonar latéral interférométrique : émission d’une onde acous-
tique depuis une des deux antennes. Les paramètresmesurés par l’antenne lors de la réception pour chaque
échantillon temporel de 20 ms sont l’angle d’incidence (θ) et la distance oblique (R), desquels on peut dé-
duire la profondeur (P) et la distance latérale (D).
cale du système est sous-échantillonnée (le nadir gap ou pastille insonifiée). Dans le cas du sonar
latéral interférométrique Geoswath de l’Haliotis, la largeur de la portée utile pour les données ba-
thymétriques est estimée à environ 5 fois la hauteur d’eau et la largeur du gap à environ 10% de la
profondeur.
La fréquence et la durée d’émission déterminent la portée du signal et la résolution spatiale.
Plus la fréquence est haute et plus la résolution est bonne mais la portée du signal moindre, à
cause de l’amortissement du son dans l’eau. La détection du fond par interférométrie (Lurton,
2000, 2003) utilise le déphasage d’un même signal entre les deux antennes de réception consé-
cutives. Pour chaque échantillon temporel du signal (20 ms), on mesure l’angle d’incidence (θ) et
la distance oblique (R), desquels on peut déduire la profondeur (P) et la distance latérale (D) (fig.
5.13). Le logiciel d’acquisition utilisé pour la mise en œuvre du sonar latéral interférométrique
Geoswath à bord de la V/R Haliotis est le logiciel GS + (fig. 5.11, consoles d’acquisition). Il permet
de paramétrer et contrôler le sonar, et de suivre l’acquisition par une interface de visualisation des
données brutes en temps réel.
Lors des levés, d’autres instruments sont déployés afin de récupérer les données nécessaires à
la correction des données bathymétriques, influencées par de nombreux paramètres. La centrale
inertielle HYDRINS (IxBlue) enregistre les mouvements du navire et donc du sonar latéral interfé-
rométrique : altitude (cap, roulis et tangage) et pilonnement. Elle est couplée à un GPS différen-
tiel HDS800, relié à un réseau de stations fixes de références (service de positionnement précis
ORPHEON) afin de corriger en temps réel (RTK) ou différé (post-traitement) le positionnement
exact du navire, contrôlé à partir du logiciel de navigation Cinna (Cina, 2000). Enfin, un bathy-
célérimètre (Valeport Monitor SVP) permet de réaliser des profils de célérité sur toute la colonne
d’eau, afin de quantifier la variation de la vitesse de propagation des ondes acoustiques en pro-
fondeur en fonction des conditions de température, pression et salinité du milieu (Dushaw et al.,
1993). La vitesse moyenne de propagation des ondes acoustiques dans l’eau de mer considérée
dans cette étude est 1500 m/s.
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5.5.2 Sismique réflexionmarine
La sismique réflexionmarine est uneméthode de prospection géophysique active permettant
d’imager les milieux en profondeur. Les ondes élastiques sont émises à partir d’une source en sur-
face, traversent la colonne d’eau jusqu’au fond de l’eau et pénètrent ensuite dans le sol. Elles se
propagent ainsi dans des milieux aux propriétés acoustiques différentes. A chaque interface, ca-
ractérisée par une variation de l’impédance, une partie des ondes est réfléchie vers la surface et les
récepteurs, et une autre partie est réfractée selon le principe de Snell-Descartes. Les ondes réfrac-
tées continuent leur course en profondeur, rencontrant d’autres discontinuités (et se réfléchissant
donc encore vers la surface), jusqu’à l’atténuation complète du signal.
Les données de sismique réflexion sont basées sur l’enregistrement du délai entre le moment
d’émission du signal et le moment de réception des ondes réfléchies par les interfaces. Le temps
de parcours est converti en distance pour obtenir la profondeur des réflecteurs (CDP : Common
Depth Point). La répétition de la procédure en déplaçant les points d’émission et de réception
permet de construire un profil sismique, qui correspond à une imagerie en coupe le long du profil.
La résolution et la profondeur de pénétration dépendent essentiellement du spectre de fré-
quence du signal émis, et varient donc selon le type de source utilisé. Par exemple, plus la fré-
quence est élevée, plus la résolution est bonne mais la pénétration faible à cause de l’atténuation
rapide des ondes haute fréquence. Nous avons utilisé deux méthodes de sismique réflexion haute
résolution (> 300 Hz) offrant une bonne résolution et adaptées aux zones peu profondes.
La sismique Sparker
Equipement
La sismique type Sparker est nommée d’après la source d’émission électrique ou étinceleur. Elle
consiste en un ensemble d’électrodes montées sur un dispositif en peigne (fig. 5.14), la cathode
étant située à la tête et les anodes étant réparties de part et d’autre de l’axe central. Les étincelles
sont créées aux extrémités des électrodes par la formation d’un arc électrique entre les couples
cathode/anode grâce à la conductivité de l’eau de mer. L’ionisation de l’eau de mer entraîne sa
vaporisation et la génération de bulles qui, lorsqu’elles s’assemblent, produisent une impulsion
positive de pression et génèrent une onde acoustique (effet bulle).
La source sismique est alimentée électriquement par une unité de puissance située à bord du
bateau qui libère un signal électrique haute tension de 4 000 V (pour notre étude, modèle Energos
160, entreprise SIG©, fig. 5.14). La puissance utilisée varie selon la hauteur d’eau et la pénétra-
tion recherchée. Le signal émis présente une gamme de fréquences variable (autour de 400 Hz
/1,4 kHz) avec une fréquence centrale d’émission proche d’1 kHz qui offre une résolution ver-
ticale théorique (capacité de discrimination de deux couches superposées) de 0,37 m (longueur
d’onde/4). Elle est en pratique souvent comprise entre 0,5 et 1 m.
Le dispositif de réception est une flûte sismique, ou « streamer » (fig. 5.14), correspondant à
un tube rempli d’huile végétale permettant une flottabilité nulle du système et limitant le bruit,
à l’intérieur duquel se trouvent les hydrophones. La conversion de l’onde acoustique réfléchie en
une tension électrique se fait par les capteurs piézo-électriques en céramique au niveau des hy-
drophones et un pré-amplificateur en tête de flûte (fig. 5.14). Pour les campagnes RETZ1 et RETZ2,
nous avons utilisé une flûte sismique monotrace comportant 8 hydrophones espacés d’une dis-
tance égale de 50 cm.
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FIGURE 5.14 – Schéma d’acquisition de la sismique réflexion haute résolution sparker.
Acquisition
Le dispositif d’émission-réception de la sismique haute résolution Sparker est tracté en surface à
l’arrière du navire et connecté à la station d’acquisition DELPH©(IxBlue) (fig. 5.14), paramétrée
avec la géométrie du dispositif d’acquisition. En effet, le positionnement étant récupéré via le GPS
du bateau (fig. 5.14), il est nécessaire d’appliquer une correction de positionnement en précisant
les longueurs du schéma d’acquisition (positionnement du GPS, de la source et des hydrophones
par rapport au point central du navire). Les signaux réceptionnés sont convertis par la station
d’acquisition en fichiers bruts au format SEGY. Le logiciel Delph acquisition©(IxBlue) permet de
suivre en temps réel la cadence d’émission des tirs, la réception des signaux et l’état des différents
capteurs d’acquisition (navigation, bathymétrie).
La sismique CHIRP
Equipement
LeCHIRP (Quinn et al., 1998) est un type de sondeur acoustique, composé d’un système émetteur-
récepteur mono-acoustique fixé sous la coque du navire. La modulation de fréquence linéaire du
signal émis entre 1,8 et 5,3 kHz permet de coupler la capacité pénétrative des ondes basses fré-
quence et la résolution des ondes hautes fréquences. Dans des conditions optimales, la résolution
est d’environ 30-50 cm verticalement et d’1 ou 2mètres horizontalement. La large bande passante
du signal offre donc une résolution plus élevée que le système Sparker. Il offre en particulier un
signal de qualité dans les premiers mètres du sédiment alors que la sismique sparker présente
un réflecteur du fond d’une épaisseur importante, associée à la convolution du signal source et
réfléchi. Néanmoins, la pénétration reste superficielle (maximum 50 m environ) et dépend des
paramètres environnementaux et du niveau de bruit. Enfin, ce dispositif ne permet de sonder que
des sédiments, bien souvent correspondant uniquement à la fraction fine, et n’est pas efficace sur
les roches du socle cristallin.
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Acquisition
L’acquisition des données de sondeur de sédiment se déroule en parallèle de l’acquisition des don-
nées de sonar latéral interférométrique Geoswath. En effet, les deux dispositifs étant solidaires de
la coque du navire et requérant des conditions d’acquisition similaires, leur déploiement simul-
tané est possible. Les données ont été acquises à l’aide des logiciels SUBOP et QC SUBOP déve-
loppés par l’IFREMER.
5.5.3 Conditions d’acquisition
Les conditions d’acquisition de données dans les zones côtières répondent à de nombreuses
contraintes. La Baie de Bourgneuf est une zone de navigation plaisancière importante, particu-
lièrement aux beaux jours. Les campagnes RETZ1 et RETZ2 ayant eu lieu respectivement au mois
d’avril et aumois de juin et juillet, la navigation nécessita un grande vigilance et le déploiement de
la sismique sparker n’a pas été possible tous les jours, pour des raisons de sécurité. Dans la Grande
rade et l’estuaire de la Loire, la présence de tankers dans la zone demouillage d’attente a influencé
la localisation des profils (fig. 5.10).
La faible hauteur d’eau de la baie implique que le multiple du réflecteur du fond est rapide-
ment visible sur les profils de sismique réflexion, ce qui peut grandement limiter l’interprétation
des faciès acoustiques. Lors de l’acquisition des données de bathymétrie, la largeur de fauchée
du sonar interférométrique dépend de la hauteur d’eau et nécessite de nombreux profils paral-
lèles avec un recouvrement important. La hauteur d’eau influe donc grandement sur le nombre
de profils nécessaires pour imager l’ensemble de la zone désirée, et donc le temps d’acquisition.
La nature des sédiments superficiels étant largement vaseuse dans la Baie de Bourgneuf, de
nombreuses zones présentant de la matière organique dans les premiers mètres de la couverture
sédimentaires présentent un faciès acoustique sourd sur les données de sismique réflexion spar-
ker et chirp. Le fond des vallées actuelles et paléovallées est donc très souvent invisible sur les
profils.
Enfin, les vastes zones d’estran limitent l’accessibilité du fond de la Baie de Bourgneuf et ce
même durant les périodes de fort coefficient de marée.
5.6 Traitement des données géophysiques
5.6.1 Bathymétrie
Le traitement des données bathymétriques a été réalisé à partir du logiciel Caraibes©V5.0
(CARtographie Appliquée à l’Imagerie et la BathymétriE des Sonars et sondeurs multifaisceaux),
développé par l’IFREMER. Il correspond à une chaîne de modules de traitement appliqués indivi-
duellement sur chaque profil (fig. 5.15).
La première étape du traitement des sondes bathymétriques brutes (fichiers .rdf) utilise le
module TGeos (fig. 5.15), qui permet conjointement :
• d’extraire les données de navigation (fig. 5.15, fichiers au format .nvi), et de les convertir
au format .ascii à partir du module NavExp, afin d’être visualisables sur SIG. Cette étape
permet également le géoréférencement des sondes bathymétriques brutes dans l’ellipsoïde
de référence (WGS84) et la projection de référence utilisée pendant l’acquisition (Lambert
93),
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FIGURE 5.15 – Traitement et visualisation des données de bathymétrie.
• d’appliquer aux données brutes les profils de célérité de la colonne d’eau acquis lors de la
mission, et,
• de convertir les données de bathymétrie brutes au format .mbg (fig. 5.15) de Caraïbes en
intégrant les corrections définies lors de la calibration du sonar (roulis, cap, tangage) et les
décalages entre l’antenne GPS et le point de référence du navire. Plusieurs filtrages sont
également appliqués en précisant la gamme de profondeur attendue et permettent de sup-
primer les sondes aberrantes.
La seconde étape de traitement est réalisée à l’aide du module Cosima, et correspond à la
correction de la marée (fig. 5.15). En effet, les levés bathymétriques s’étant déroulés pendant 13
jours, à compter de 7h d’acquisition par jour environ, il est indispensable de prendre en compte
l’impact de lamarée et corriger la hauteur d’eau. Pour ce faire, il faut calculer une courbe demarée
(fig. 5.15) à partir de mesures de marée pouvant être issues d’un marégraphe mouillé sur la zone,
d’un marégraphe terrestre si la zone d’étude est proche de la côte, ou encore à partir des données
GPS de navigation ou des modèles numériques prédictifs de marée.
Nous avons tout d’abord utilisé la courbe de marée mesurée par le marégraphe côtier numé-
rique de l’Herbaudière 8, qui est le plus proche de la zone d’acquisition. Ce marégraphe fait par-
tie du réseau REFMAR (réseaux de REFérence des observations MARégraphiques : (e.g. Pouvreau
et al., 2012, 2014), mis en place par le SHOM (Service Hydrographique et Océanographique de la
Marine), qui assure la collecte et la diffusion des données publiques relatives à l’observation des
hauteurs d’eau. Cependant, la correction appliquée à partir de ces données induisait de nombreux
biais et décalages au sein des « boîtes » de mesures.
Nous avons donc calculé une courbe demarée à partir des données altimétriques du GPS RTK
de l’Haliotis (ZGPS) en prenant en compte (fig. 5.16) :
• l’écart vertical entre la position du GPS sur le bateau, qui est la référence de navigation, et la
ligne de flottaison (HGPS)
• l’écart vertical entre le zéro hydrographique (niveau des plus basses mers) et le zéro de
l’IGN69 (ZH)
• le décalage géodésique entre l’IGN69 et l’ellipsoïde WGS84 (RAF98)
Toutefois, cette correction de n’était toujours pas satisfaisante, notamment à cause de la qua-
lité variable des courbes de marée selon la réception du signal RTK.
Pour palier à ce problème, nous avons décidé de calculer une courbe de marée prédictive à
l’aide du module MarNav, à partir des fichiers de navigation (.nvi) de la campagne et le modèle
8. http ://dx.doi.org/10.17183/REFMAR#198
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FIGURE 5.16 – Schéma illustrant le principe de calcul de la marée GPS, à partir des données altimétriques
du GPS RTK de l’Haliotis (ZGPS). ZH correspond à l’écart vertical entre le zéro hydrographique (niveau des
plus basses mers) et le zéro de l’IGN69.
des constantes harmoniques du SHOM. La courbe de marée n’est donc pas générée selon un port
de référence mais pour le point de navigation le plus proche du modèle de marée du SHOM, qui
a une résolution moyenne de 5 NM (1 mille nautique = 1852 mètres) et est basé sur un maximum
de 143 composantes harmoniques. Cette nouvelle correction de marée est cohérente, et contrai-
rement aux deux techniques précédentes, ne présente aucun décalage. C’est donc cette solution
que nous avons retenue et appliquée individuellement à l’ensemble des profils, nous permettant
d’homogénéiser la correction de marée sur l’ensemble des jours d’acquisition.
La troisième étape de traitement utilise lemodule Filtri (fig. 5.15), qui permet un filtrage auto-
matique des sondes bathymétriques en appliquant une triangulation deDelaunay et uneméthode
des hauteurs.
La triangulation de Delaunay permet d’exclure les points se trouvant à l’intérieur du cercle
circonscrit d’un des triangles (fig. 5.17, a). Ensuite, la méthode des hauteurs utilise la profondeur
d’une sonde et des sondes les plus proches, correspondant aux sommets des triangles auxquels
appartient la sonde considérée (fig. 5.17, b), afin de déterminer les sondes aberrantes. Pour chaque
sonde du profil, la profondeur moyenne (Zmoyenne) de la sonde (Zsonde) et de ces proches voi-
sins est calculée avec une pondération selon la distance. Elle permet de définir une zone limite
en prenant la différence entre la profondeur de la sonde et la profondeur moyennée (Zsonde-
Zmoyenne), multipliée par un paramètre défini par l’utilisateur. Ce processus est répété pour l’en-
semble des sondes du profil, et permet d’établir les limites hautes et basses en dehors desquelles
les sondes sont considérées invalides (fig. 5.17, c). Ce premier filtrage automatique peut être rela-
tivement long, et est généralement équivalent au temps d’acquisition.
La quatrième et dernière étape du traitement est réalisée avec lemoduleMailla (fig. 5.15), qui
permet l’assemblage des fichiers .mbg de bathymétrie, au préalable corrigés de la marée et net-
toyés des sondes aberrantes. Une interpolation permet de passer d’un nuage de points aléatoires
(les sondes bathymétriques acquises) à un maillage régulier. Le MNT ainsi obtenu se présente
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FIGURE 5.17 – Illustration du filtrage automatique du module Filtri (fig. 5.15) : (a) validation des sondes par
triangulation deDelaunay, (b) détermination des sondes proches de la sonde considérée, (c) détermination
de la zone limite permettant l’exclusion/la validation des sondes.
donc sous la forme d’une grille de valeurs bathymétriques avec un pas homogène. Les paramètres
utilisés pour ce module sont définis selon le pas désiré pour le MNT et la qualité des données
acquises. La résolution finale que nous avons choisie est de 2 m, dans la projection Lambert 93.
L’intégration du MNT de la mission POPCORE 2016, d’une résolution de 2 m également a été
réalisée après une conversion au format .ascii grâce au module Mntasc (fig. 5.15), à partir du mo-
dule Mosmnt (fig. 5.15) qui permet de créer unemosaïque avec le MNT POPCORE et le MNT de la
BB1 de la mission RETZ2.
Les MNT ont été visualisés sur SIG (ArcGis©et QGIS) et avec GMT (Generic Mapping Tools,
Wessel et al., 2013) afin d’obtenir une vue 3D.
5.6.2 La sismique Sparker
Le traitement des données brutes au format SEGY a été réalisé à partir du logiciel DELPH In-
terpretation©(IxBlue). Il consiste tout d’abord à extraire les données de navigation des profils (po-
sitionnement), qui ont été modifiées afin d’obtenir un plan de navigation total visualisable sur
SIG. Ensuite, les divers traitements appliqués sont adaptés à chaque profil selon les variations de
conditions d’acquisition : marée, profondeur d’eau, variabilité des milieux imagés, état de la mer.
Le signal est optimisé et le bruit minimisé par un filtrage passe bande limitant les hautes ou
basses fréquences et l’application d’un gain linéaire compensant la perte d’énergie avec la péné-
tration. La déconvolution de la signature du signal supprime le rebond acoustique lié au puis-
sant réflecteur correspondant au fond. La correction de marée correspond au repositionnement
vertical des données en fonction de la courbe sinusoïdale de marée. Enfin, la correction de l’ef-
fet de la houle permet de lisser l’ensemble des réflecteurs. Grâce au logiciel DELPH Interpreta-
tion©(IxBlue), les profils sont visualisables en TWTT (Two Way Travel Time) en ordonnées et en
nombre de tirs en abscisse, que l’on peut tous deux convertir en distance tout au long duprocessus
et permettent d’adapter le traitement.
5.6.3 La sismique CHIRP
Le traitement des données brutes au format SEG-Y a été réalisé à partir d’une séquence de
traitement du signal élaborée par Anne Pacault (IFREMER). Un ensemble de programmes Matlab
permettent la corrélation des données brutes avec le signal modulé émis, la conversion de l’en-
veloppe du signal ainsi obtenue, la correction de la divergence sphérique, l’application d’un gain
linéaire à partir du fond et de délais d’enregistrements si nécessaire et enfin la compensation des
153
mouvements du navire.
Les positions de navigation obtenues au cours de cette séquence de traitement ont été modi-
fiés afin d’obtenir un plan de navigation total visualisable sur SIG. Les profils traités sont visuali-
sables en TWTT (Two Way Travel Time) en ordonnées et en nombre de tirs en abscisse, que l’on
peut également convertir en distance.
5.7 Exploitation des données
5.7.1 Interprétation des données de sismique réflexion
L’interprétation des données de sismique réflexion a été réalisée grâce au logiciel Kingdom-
Suite©, qui permet le géoréférencement et la visualisation des différents profils, à partir des don-
nées de navigation et des fichiers SEG-Y traités (fig. 5.18).
Parmi les outils d’interprétation proposés, nous avons utilisé le pointé d’horizons sur les pro-
fils, dont l’utilisation est optimisée grâce au géoréférencement des profils dans un référentiel ver-
tical, permettant ainsi d’établir la continuité des horizons entre les profils parallèles ou traversiers.
Nous avons également intégré dans le projet Kingdom©créé pour ce travail, d’autres données
géoréférencées telles que le trait de côte, des cartes géologiques, des données de bathymétrie sous
forme de grille et d’ombrage, etc, afin d’avoir à disposition toutes les informations nécessaires
à l’interprétation. Les informations relatives aux carottes peuvent également être intégrées à un
projet Kingdom©mais nous ne disposons pas de données de ce type pour notre zone d’étude.
La position de chaque profil a été corrigée verticalement si nécessaire avec l’application d’un
délai positif ou négatif sur l’ensemble du profil afin de recaler le réflecteur du fond pointé sur le
profil et les données de bathymétrie.
L’interprétation des profils de sismique est basée sur les principes généraux de la stratigraphie
sismique (Mitchum Jr et al., 1977). Elle consiste en l’identification de la corrélation de séquences
ou unités sismiques, complétées par l’analyse de faciès acoustiques.
Nous avons tout d’abord analysé les faciès sismiques en déterminant des unités à partir de
l’étude de la configuration, de la continuité, de l’amplitude et de la fréquence des réflexions. La
géométrie des faciès permet ensuite une interprétation en termes de lithologie, stratification et
environnement de dépôt.
Les faciès sismiques ont été identifiés à partir de la description des caractéristiques des uni-
tés sismiques observées lors d’études antérieures de l’architecture et des remplissages des vallées
fossiles de la Loire (GEOLOIRE 2003, Proust et al., 2010)
FIGURE 5.18 – Exemple de profils bruts de sismique Sparker et CHIRP sur la même zone (RETZ1).
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5.7.2 Calcul du remplissage sédimentaire récent
Lors de l’interprétation grâce au logiciel KingdomSuite©, nous avons pu identifier deux ni-
veaux repères nécessaires au calcul de l’épaisseur des sédiments néogènes à quaternaire :
• toit du socle indifférencié : qui correspond au toit des sédiments indurés éocènes lorsqu’ils
sont identifiables, ou du socle paléozoïque lorsque qu’ils ne le sont pas.
• fond : qui correspond à l’interface eau - sédiment,
Ces niveaux repères ont été pointés sur l’ensemble des profils des campagnes RETZ1 et RETZ2,
lorsque cela était possible.
Les horizons ainsi pointés sont exportés sous forme de fichiers de points géoréférencés (au
format : lon, lat, temps (s)), et nous avons converti le temps double (TWTT « two way travel time
», en secondes) en profondeur (en mètres) en appliquant la formule :
A =−(2B/1600) =−(B/800) (5.1)
avec A le temps double (en sec) et B la profondeur (en m). Nous avons fait le choix de considé-
rer une vitesse de propagation des ondes homogènes dans l’eau et les sédiments non consolidés,
d’une valeur de 1600 m/s.
Les valeurs ponctuelles de la profondeur de chaque horizon ont ensuite été interpolées avec
la fonction nearneighbour de GMT (Generic Mapping Tools, Wessel et al., 2013) afin d’obtenir des
cartes représentant le fond dans la BB et le toit du socle indifférencié.
Enfin, nous avons calculé l’épaisseur de sédiments néogènes à quaternaire avec la fonction
grdmath de GMT (Generic Mapping Tools, Wessel et al., 2013) en réalisant une soustraction des
grilles précédemment obtenues : (fond – toit du socle indifférencié).
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Troisième partie
Analyse et interprétation des résultats
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Introduction
Cette partie présente les résultats des différentes méthodes mises en oeuvre pour déterminer
la géométrie des bassins sédimentaires du Marais Breton et de la Baie de Bourgneuf, ainsi que
l’amplitude et la répartition de leur remplissage sédimentaire néogène à quaternaire, à partir des
données gravimétriques, de forages et de sismique réflexion.
Une partie est également consacrée à l’étude de la morphologie des fonds et de répartition et
la dynamique des formations sédimentaires superficielles localement dans la Baie de Bourgneuf.
5.8 Géométrie et remplissagedubassin à terre : approchegravimétrique
A partir de l’anomalie air libre du BGI nous avons recalculé l’anomalie de Bouguer complète
afin d’étudier la signature du bassin sédimentaire du Marais Breton et de la faille de Machecoul à
l’aide d’une étude approfondie du signal (filtrage).
Les forages à terre nous ont servi à déterminer la géométrie du bassin grâce au relevé du niveau
repère "toit du substratum" et à construire un modèle de bassin sédimentaire contrôlé par une
faille dont nous avons calculé la réponse gravimétrique.
5.8.1 L’anomalie de Bouguer
A première vue, l’anomalie de Bouguer permet donc d’identifier la trace supposée de la faille
de Machecoul, avec une répartition différente des masses de part et d’autre de la faille. Afin de
mieux comprendre la source de ce signal, et étant donné la taille réduite de notre objet (la faille
de Machecoul) et la faible amplitude du signal, nous avons filtré les grandes longueurs d’onde
de l’anomalie de Bouguer complète pour faire ressortir des courtes longueurs d’onde liées aux
sources plus superficielles. Ce traitement du signal a été effectué grâce à la fonction grdfft de GMT
(Wessel et al., 2013) sur l’anomalie de Bouguer interpolée.
Filtrage des grandes longueurs d’onde
Le signal gravimétrique étant la somme de tous les signaux sources à différentes profondeur,
il va donc être impacté à grande longueur d’onde par les effets régionaux. Les signaux provenant
de sources plus superficielles ou moins intenses sont la plupart du temps masqués, et doivent
être décorrélés du signal total. Par exemple, les structures liées aux fortes anomalies négatives au
nord du CSA, ou positives à l’est de l’accident de Ste Pazanne-les Essarts pourraient avoir un effet
dans notre zone et ainsi masquer le signal à plus petite longueur d’onde, comme par exemple une
potentielle anomalie liée à la faille de Machecoul.
L’anomalie de Bouguer négative observée sans filtrage au sud de la faille de Machecoul a une
largeur d’environ 5 km et une longueur d’environ 15 km (fig. 5.19, en bas). Nous avons donc essayé
de filtrer le signal pour des longueurs d’onde supérieures à 25, 20, 10 et 5 km, pour essayer d’isoler
le signal potentiellement relié à la faille deMachecoul (fig. 5.20). Nous n’avons pas essayé de filtrer
à une longueur d’onde inférieure à 5 km, étant donné la distance entre les points de mesure et
donc la résolution de notre grille d’interpolation.
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FIGURE 5.19 – En haut, distribution de l’anomalie de Bouguer complète calculée (enmGal) à partir de l’ano-
malie air libre fournie par le BGI, à l’échelle de la Vendée littorale et de la Loire-Atlantique. En bas, zoom
sur la faille de Machecoul, avec une échelle de couleurs adaptée. Les points de mesure sont représentés en
petits ronds noirs à terre. Un léger masque blanc a été appliqué sur l’interpolation en mer, étant donné le
faible nombre de données.
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FIGURE 5.20 – Filtrages de l’anomalie de Bouguer complète à 25, 20, 10 et 5 km de longueur d’onde, à
l’échelle de la Vendée littorale et Loire-Atlantique. L’échelle de couleur est différente des figures précédentes
et varie en haut et en bas sur cette figure. Un léger masque blanc a été appliqué sur l’interpolation en mer,
étant donné le faible nombre de données.
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FIGURE 5.21 – Filtrages de l’anomalie de Bouguer complète à 25, 20, 10 et 5 km de longueur d’onde, à
l’échelle du zoom au niveau de la faille de Machecoul. L’échelle de couleur est différente des figures pré-
cédentes et varie en haut et en bas sur cette figure. Un léger masque blanc a été appliqué sur l’interpolation
en mer, étant donné le faible nombre de données.
Pour plus de lisibilité, il est intéressant de zoomer au niveau de la faille deMachecoul (fig. 5.21)
comme précédemment (fig. 5.19).
Avec les filtres passe-haut à λ = 25, 20 et 10 km, le contraste d’anomalie observable au niveau
de la faille de Machecoul est toujours présent et peut être suivi du trait de côte jusqu’à 20-25 km
à terre à l’est (fig. 5.21, filtrage λ = 25, 20 et 10 km). On y retrouve globalement les valeurs les
plus faibles d’anomalie (∼ -5mGal) de la zone. Toutefois, l’anomalie négative à l’est deMachecoul
semble se prolonger vers le nord et recouper ainsi perpendiculairement le tracé supposé de la
faille à l’ouest de La Marne (en tirets noirs, zone où la signature géomorphologique de la faille
semble s’atténuer). Les anomalies positives (5 mGal) au niveau de Bouin, St-Gervais et à l’est du
Bois-de-Céné restent aussi bien visibles (fig. 5.21).
Géométrie du bassin : le toit du substratum
Le signal gravimétrique autour de la faille de Machecoul peut provenir des contrastes entre
unités géologiques (répartition différente des masses de part et d’autre de la faille). Au nord de
la faille, les anomalies globalement positives peuvent être associées à la présence de roches an-
ciennes magmatiques et métamorphiques du socle (méta-ignimbrites et micaschistes, densité
d’environ 2,75; Gebelin et al., 2004)) à l’affleurement (fig. 5.22).
L’anomalie négative globalement orientée N110 au sud de la faille traduit un déficit de masse,
qui peut être associé à un remplissage sédimentaire éocène à quaternaire (calcaire sableux et al-
luvions marines, densité 1,5 à 2,1) du Marais Breton (fig. 5.22). Les anomalies positives retrouvées
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FIGURE 5.22 – Carte géologique simplifiée de la zone correspondant au zoom sur la faille de Machecoul
(figs. 5.2 2 en bas et 5.21).
au cœur du Marais Breton (figs. 5.19 en bas et 5.21) peuvent également être associées aux roches
du socle qui affleurent, notamment l’unité du Bois de Céné (schistes bleus).
L’anomalie gravimétrique négative présente dans le Marais Breton, de l’ordre de 5 mGal, est
similaire aux anomalies retrouvées dans d’autres bassins tertiaires duMA, comprises entre 5 et 10
mGal, (Jaeger, 1967; Wyns, 1991).
Seul le bassin de Saffré au Nord de Nantes, dont l’anomalie est de 12 mGal, est contraint en
profondeur par un sondage confirmant 330 m de sédiments déposés sur le socle cristallin (Wyns,
1991; Barbaroux et al., 1983). Les bassins de Nort/Erdre et de Rennes présentent des anomalies «
légères nettement plus intenses que celle du bassin de Saffré" (Wyns, 1991) (∼15 mGal) et Jaeger
and Corpel (1967) estiment à partir de modélisations que leur profondeur est de l’ordre de 500 m.
Toutefois, d’après les forages de la BSS étudiés et le relevé du niveau repère "toit du substra-
tum", la profondeur du Marias Breton n’est pas du tout du même ordre que celle des bassins de
Saffré (330 m), Rennes ou Nort/Erdre (500 m).
La surface du toit du substratum correspond à la limite entre les formations du socle cristallin
paléozoïque et les formations sédimentaires, qui par endroit correspond à la limite entre le socle
sain et le socle altéré. Le toit du socle cristallin n’est pas atteint dans tous les ouvrages, certains
pouvant être superficiels (Annexe C.1). Ce niveau repère ne peut pas être considéré comme une
paléosurface isochrone mais fournit cependant une information sur la profondeur maximale de
l’érosion avant le remplissage sédimentaire, c’est-à-dire la géométrie du bassin (figs. 5.5 et 5.23
données : 112 forages / 190).
Le socle paléozoïque affleurant dans le Pays de Retz et à l’est et au sud-est de Machecoul (fig.
3.8), l’altitude du toit du substratum est positive (fig. 5.23). Le toit du socle cristallin est retrouvé
à 41 m de profondeur dans la partie nord du MB au pied de la faille de Machecoul en zone litto-
rale. Il s’enfonce de plus en plus dans la partie sud du Marais Breton jusqu’à atteindre 121 m de
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profondeur à St-Jean-de-Monts. L’absence de données dans la partie est du Marais Breton limite
cependant l’interprétation des variations de profondeur de ce niveau repère et donc la détermi-
nation de la géométrie du bassin.
L’épaisseur de sédiments du Marais Breton serait donc plutôt près de 3 fois moins importante
que pour le bassin de Saffré, voir 8 fois moins importante si on ne considère que la partie Nord
du MB, alors que l’anomalie gravimétrique du Marais Breton (5 mGal) est seulement 2 fois moins
importante que le celle du bassin de Saffré (12 mGal).
Au vu de la densité de points demesure fournis par le BGI et donc de la résolution de l’anoma-
lie de Bouguer, il est probable que ces faibles épaisseurs sédimentaires (jusqu’à une quarantaine
de mètres d’après les données de forage étudiées, fig. 5.23) aient un signal trop faible pour être
enregistré avec la couverture actuelle, assez hétérogène.
Nous proposons donc une approche par modélisation, afin de confirmer ou non que l’ampli-
tude de la signature du bassin du Marais Breton observée (5 mGal) est cohérente avec les épaisseurs
de remplissage sédimentaire issues des données de forage, et estimer si l’étude de la continuité en
subsurface de faille de Machecoul est possible à partir de données de gravimétrie.
5.8.2 Modélisation
Nous avons calculé la réponse gravimétrique d’unmodèle de bassin sédimentaire contrôlé par
une faille pour un jeu de données synthétiques disposées le long d’un profil perpendiculaire à la
faille. Le profil s’étend sur 10 km de part et d’autre de la faille, et le pas d’échantillonnage est de
plus en plus faible à proximité de la faille (compris entre 1 km et 10 m). Le calcul de la réponse
gravimétrique totale est la somme du signal de petits parallélépipèdes délimitant les structures
géologiques principales. On utilise ici la méthode de Blakely (1995). Nous avons ensuite comparé
ces données synthétiques avec l’anomalie de Bouguer observée dans la zone modélisée.
Construction dumodèle
Le choix de la zone à modéliser a été fait en fonction des forages étudiés de la BSS (fig. 5.24,
ronds noirs) et de la couverture des points de mesures du BGI afin de placer notre profil de réfé-
rence (fig. 5.24).
Quatre forages de la BSS sont situés à proximité de la faille de Machecoul et dans le Marais
Breton (fig. 5.24, ronds noirs) et peuvent donc contraindre notre modèle :
• 05076X007/SGI1 (figs. 5.24 et 5.25 n°1), profond de 24 mètres et qui traverse 4 formations
différentes, dont 2 sédimentaires correspondant au remplissage du bassin (Holocène, jus-
qu’à -3.5 m et Lutétien supérieur jusqu’à -17.20m) et 2 formations correspondant au socle
cristallin, altéré (à partir de -17.20m) et sain (-21m).
• 05076X0005/SLM3 (n°2), qui atteint 81 mètres de profondeur et est très similaire au forage
n°1 concernant les lithologies retrouvées mais avec des profondeurs différentes
• 05077X0022/F (n°3) et 05078X0048/F (n°4), sont tous deux localisés sur le compartiment
supérieur de la faille et ne présentent peu ou pas de remplissage sédimentaire.
Les points de mesure du BGI sont globalement localisés le long des axes routiers et par consé-
quent ne forment pas unmaillage régulier dans notre zone d’étude (fig. 5.24, petits ronds noirs). A
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FIGURE 5.23 – Niveau repère « toit du substratum ». En haut, représentation des profondeurs relevées (112
au total, couleurs selon la profondeur) ; toutefois le socle cristallin n’est pas toujours atteint dans les ou-
vrages (78, en gris). En bas, interpolation de la surface sur fond d’ombrage MNT à partir des relevés. Le
tracé de la faille de Machecoul est représenté à terre et en mer en rouge.
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FIGURE 5.24 – Carte de l’anomalie de Bouguer complète non filtrée. Les forages de la BSS étudiés sont repré-
sentés par les ronds noirs. Le forage de la BSS (05076X0005/SLM3, n°2 rond rouge) utilisé pour construire
le modèle ainsi que la localisation du profil (courbe noire et points de mesure projetés, fig. 5.27). Les points
de mesure du BGI sont représentés en petits ronds noirs.
FIGURE 5.25 – Schéma des quatre forages de la BSS localisés à proximité de la faille de Machecoul.
166
plusieurs endroits, les lignes de points demesure recoupent la faille deMachecoul, plus oumoins
perpendiculairement.
Le forage 05076X0005/SLM3 (fig. 5.24 n°2, en rouge) nous a semblé le plus pertinent à utiliser,
car il est situé à proximité de la faille de Machecoul et à moins de 2 km d’une ligne de points
de mesures gravimétriques recoupant la faille au niveau de Bourgneuf-en-Retz, près de laquelle
nous avons choisi de tracer notre profil de référence (fig. 5.24). Le forage n°2 est plus profond et
plus à l’est que le forage n°1 donc les épaisseurs de remplissage sont probablement plus proches
de celles du cœur du Marais Breton (fig. 5.25). Le forage n°3 est plus proche que le forage n°2 de
notre profil, mais aucun remplissage sédimentaire n’y est décrit. Nous avons donc choisi comme
référence pour construire notre modèle de bassin le forage n°2 (fig. 5.24).
Présentation dumodèle
Nous avons construit un modèle 2D à partir des contraintes apportées par le forage n°2 de la
BSS (fig. 5.24, en rouge) permettant de fixer les profondeurs et densités des différentes lithologies.
La faille de Machecoul est représentée comme une interface verticale, séparant deux blocs de
nature différente de part et d’autre, avec au NE le compartiment inférieur constitué de socle cris-
tallin et au sud-ouest un bassin sédimentaire déposé sur le socle dans le compartiment supérieur
(fig. 5.26). La topographie a également été prise en compte dans la partie supérieure du modèle
pour représenter le relief de la faille. En effet, la transition entre l’altitude duMarais Breton proche
de 2 m dans la zone et le relief du compartiment inférieur de la faille qui atteint 25 m localement,
se fait en moins de 1700 m.
Les densités des différentes unités ont été choisies en fonction de leur lithologie et des valeurs
classiquement rapportées dans la littérature.
Le modèle est composé de 5 couches (fig. 5.26) :
• entre 25 et 2m : la couche supérieure permet de représenter le relief de faille et est constitué
au SW d’un bloc vide et au NE d’un bloc de socle affleurant a environ 25 m d’altitude et
s’étendant en profondeur sur l’ensemble du modèle dans les blocs NE (densité 2.8).
• entre 2 et -18 m (20 m d’épaisseur) : une première couche sédimentaire correspondant
au remplissage superficiel récent (Holocène) du Marais Breton, composé d’argiles (densité
1.53)
• entre -18 et -28 m (10 m d’épaisseur) : une seconde couche sédimentaire correspondant au
remplissage datant du lutétien supérieur, composé de sable grossier (densité 1.7)
• entre -28 et -43 m (15 m d’épaisseur) : une couche de socle cristallin altéré constitué de
schistes altérés (densité 2.1)
• et enfin, à partir de -45 m et jusqu’à -50 km : le toit du socle cristallin sain, constitué de
micaschistes (densité 2.8), comme la partie NE dumodèle.
Résultats
L’amplitude modélisée par notre approche est très similaire à la différence d’anomalie gravi-
métrique observée à partir des données du BGI (∼ 5 mGal). Même si le signal observé dans l’ano-
malie de Bouguer est très faible, il est compatible avec les données synthétiques et confirme donc
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FIGURE 5.26 – Modèle 2D représentant la structure des 50 premiers kilomètres du sous-sol dans la zone
considérée (voir profil fig. 5.24, le long du profil en rouge). Les profondeurs et densités des couches ont été
estimées à partir du forage 05076X0005/SLM3, de la BSS (fig. 5.24 n°2, rond rouge).
FIGURE 5.27 – Représentation de l’anomalie de Bouguer observée (ronds noirs, fig. 5.24 encadré rosé cor-
respondant à la projection des points de mesures sur 1 km de part et d’autre du profil) et interpolée sur
l’ensemble de la zone, le long du profil (courbe noire et fig. 5.24). Les points rouges correspondent à la ré-
ponse gravimétrique du modèle (fig. 5.26) le long de ce même profil. La rupture topographique liée à la
faille de Machecoul est représentée par la flèche noire.
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que l’anomalie d’environ 5 mGal du Marais Breton est bien corrélée à l’épaisseur de remplissage
retrouvée dans le forage n°2, situé à proximité de la faille de Machecoul.
De part et d’autre de la faille, les légères variations locales du signal observé peuvent être de
différentes origines :
• dans un souci de simplification du modèle, nous avons représenté le relief de faille par une
seulemarche de 25m, ce qui n’est pas le cas dans la réalité. Les changements de topographie
à très petite échelle peuvent avoir un effet important sur un signal de si faible amplitude
générale. Pour exemple, lors du test de différents modèles, nous avons pu définir qu’un saut
topographique de 10 m engendre une variation de 1,5 mGal, soit 25% du signal total,
• la géométrie de la faille en subsurface va également contrôler l’allure de la courbe. La si-
gnature de la faille de Machecoul dans les données synthétiques (fig. 5.27, courbe rouge)
correspondant à une marche franche et marquée, est due au fait que dans notre modèle, la
faille est considérée verticale (fig. 5.26). Or, sa signature gravimétrique observée est à plus
grande longueur d’onde et moins linéaire (fig. 5.27, courbe noire), la faille étant probable-
ment pentée et pas forcément située à l’aplomb de la rupture topographique,
• enfin, les changements latéraux dans la nature et le remplissage sédimentaire engendrent
des variations à très courtes longueur d’onde visibles sur les points observés.
La répartition hétérogène des données, l’interpolation réalisée, et le manque d’informations
sur la qualité et l’incertitude des données ne nous permettent pas d’interpréter ces variations du
signal, ni de les rattacher à l’une des sources évoquées ci-dessus. Seule une distribution plus ho-
mogène et surtout plus adaptée des données gravimétriques permettrait de contraindre avec pré-
cision la géométrie en subsurface de la faille.
5.8.3 Conclusion et Perspectives
L’amplitude de l’anomalie gravimétrique présente dans le Marais Breton, de l’ordre de 5 mGal
est donc très faible mais compatible à grande longueur d’onde avec les données synthétiques cal-
culées en utilisant un modèle simple mais réaliste (fig. 5.26), ce qui confirme donc l’épaisseur de
remplissage retrouvée dans le forage considéré. Les très courtes longueurs d’onde du signal gravi-
métrique le long du profil, et les variations latérales le long du tracé de la faille ne peuvent cepen-
dant pas être expliquées par ce modèle très schématique, et pourraient pourtant être rattachées à
des variations structurales de subsurface.
Afin de contraindre la géométrie de la faille en subsurface, il serait donc nécessaire d’estimer
très précisément le signal de la topographie, très variable au niveau du relief de faille, pour le dis-
tinguer du signal dû au remplissage sédimentaire. Il serait également intéressant d’étendre cette
approche à l’ensemble de la faille de Machecoul afin d’évaluer la variabilité de l’épaisseur sédi-
mentaire, et une éventuelle évolution de la structure de la faille et/ou du bassin.
Le protocole qui pourrait être facilement mis en place et proposé pour répondre à ces ques-
tions concernerait de nouvellesmesures de données gravimétriques et topographiques sous forme
de profils recoupant la faille (Fig 5.28, profils A à F). Cela permettrait de (1) compléter la couverture
de données proche de la faille, (2) étudier la continuité et la géométrie en sub-surface de la struc-
ture, (3) sa variabilité latérale et (4) corriger l’effet de la topographie locale. Au vu de nos analyses,
il faudrait effectuer des mesures gravimétriques très resserrées ( 50 m) et très précises (proches de
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FIGURE 5.28 – Proposition de profils de gravimétrie et topographie (A à F) à réaliser afin de compléter le jeu
de données existant (BGI) etmieux contraindre la continuité de la structure en sub-surface et les épaisseurs
sédimentaires au pied de la faille deMachecoul. Les triangles gris correspondent aux stations sismologiques
du réseau MACHE, déployées dans cette thèse, dont les données pourraient être utilisées pour réaliser une
étude du bruit sismiqueH/V dans lemême but. Des profils demicro-gravimétrie pourraient également être
réalisés (A à F)mais plus courts et localisés sur l’escarpement afin d’étudier si les sédiments en pied de faille
sont déformés par un jeu tectonique récent.
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la microgravimétrie), associées à des profils de topographie obtenus soit par nivellement, soit par
GPS cinématique (pour obtenir une résolution verticale inférieure à 1 cm).
D’après nos résultats (cf chapitre 4), l’expression géomorphologique de la faille à terre ne per-
met pas d’établir une continuité en surface entre les différents segments, notamment à l’est deMa-
checoul où la faille semble s’atténuer progressivement. Le Tenu, qui recoupe la rupture de pente
associée à la faille de Machecoul à cet endroit, pourrait avoir érodé les terrains et ainsi atténué
en surface la trace de la faille, qui pourrait néanmoins exister en profondeur. Les changements
abrupts dans les structures de subsurface liés par exemple à des failles ou limites lithologiques
peuvent être mis en évidence à partir de l’anomalie de Bouguer (fig. 5.27) mais également en cal-
culant les dérivées premières horizontales (HD) et verticales (VD) de l’anomalie de Bouguer, à
partir du fort contraste entre les valeurs absolues de la HD et l’isoligne 0 de la VD (e.g. Wada et al.,
2017). Ce calcul pourrait être effectué sur l’échantillon de données actuel dans un premier temps,
mais également plus localement sur les profils A à F proposés précédemment.
La géométrie du substratum et les épaisseurs sédimentaires pourraient également être esti-
mées à partir d’une étude de bruit sismique et du rapport HV (e.g. Birgören et al., 2009; Lane Jr
et al., 2008; Parolai et al., 2004), grâce aux données des stations du réseau MACHE (fig. 5.28, sta-
tions MACH et CYRR, respectivement placée dans le Marais Breton et sur le compartiment infé-
rieur de la faille de Machecoul) ou à partir de nouvelles mesures réalisées par exemple sur des
profils recoupant la faille (fig. 5.28, profils A à F), ce qui permettrait de corriger l’effet de la varia-
tion latérale du remplissage dans l’étude gravimétrique 9.
Enfin, nous ne pouvons définir si la faille de Machecoul affecte uniquement le socle paléo-
zoïque et protérozoïque hercynien, ou si elle déforme des sédiments, ce qui pourrait nous rensei-
gner sur son activité Cénozoïque et Quaternaire. Il pourrait donc également être intéressant de
réaliser des profils demicro-gravimétrie recoupant la faille à différents endroits (fig. 5.28, profils A
à F), afin d’avoir une meilleure résolution. On pourrait alors tenter d’imager une interface assimi-
lable à la zone de faille, potentiellement entre les roches du socle à forte densité du compartiment
supérieur au nord, et le remplissage sédimentaire non consolidé à faible densité duMarais Breton
au sud.
5.9 Interprétation des données de sismique réflexion (RETZ1 et 2)
Notre objectif est la caractérisation des structures du substratum rocheux et des relations avec
le remplissage sédimentaire néogène et quaternaire. L’interprétation des profils de sismiques nous
a ainsi conduit à différencier le substratum indifférencié, correspondant au socle magmatique et
métamorphique paléozoïque et aux dépôts sédimentaires indurés éocènes, du remplissage sé-
9. Cette méthode consiste à étudier le rapport entre la composante verticale et les composantes horizontales du
signal sismologique, et plus particulièrement des amplitudes spectrales. Un phénomène de résonance de la compo-
sante verticale du bruit sismique, créé par le piégeage des ondes sismiques dans une couche sédimentaire, entraîne
l’augmentation de leur amplitude, qui se traduit par un pic du ratio HV lié au contraste d’impédance lithologique
(socle/sédiments). L’épaisseur de la couche est ensuite modélisée à partir de la formule définissant la fréquence de
résonance Fr = VS4H (Vella et al., 2013) avec Fr la fréquence de résonance en Hz, Vs la vitesse des ondes S en m/s et H
l’épaisseur en m. Le modèle de vitesse choisi est déterminant dans le calcul des incertitudes de cette méthode, notam-
ment liées à la complexité du sous-sol et à la vitesse Vs choisie (Rouchon, 2016).
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FIGURE 5.29 – Profils sismiques des campagnes RETZ1 et RETZ2, représentatifs de la variabilité rencontrée
depuis le fond de la BB à l’estuaire et la Grande rade de la Loire, sélectionnés et présentés dans cemanuscrit
(figs. 5.31 à 5.39).
dimentaire récent et meuble. Il n’existe pas d’études antérieures pour le remplissage sédimen-
taire de la Baie de Bourgneuf, à l’exception du remplissage voisin des paléovallées de la Loire par
Proust et al. (2010) qui distingue deux séquences sédimentaires d’âge pléistocène correspondant
aux deux derniers cycles glaciaire – interglaciaire de 100 000 ans.
Au total, nous avons défini 4 unités sismiques différentes sur la base des discordances et va-
riabilité des faciès acoustiques. L’interprétation des unités est faite à partir des résultats des cam-
pagnes antérieures de la plateforme sud-armoricaine (e.g. Delanoë et al., 1976;Menier, 2003;Huerta
et al., 2010) et de la Grande rade de la Loire (Proust et al., 2010).
La description de ces unités est faite par ordre chronologique, de la plus ancienne à la plus
récente. Elle est illustrée par la présentation d’une sélection de 8 profils sismiques interprétés et
représentatifs de la variabilité des observations depuis le fond de la Baie de Bourgneuf à l’est,
jusqu’à l’estuaire et la Grande rade de la Loire à l’ouest de notre zone d’étude (fig. 5.29).
5.9.1 Description des unités sismiques
Substratum indifférencié
Le substratum indifférencié (Us) est composé de 2 unités sismiques Us1 et Us2. Son toit est
incisé par la base des paléovallées comme préalablement décrit dans la Grande rade de la Loire
(Thinon et al., 2008; Proust et al., 2010). Il se compose de deux unités faillées et déformées.
L’unité basale Us1 est observée à la base de la quasi-totalité des profils sismiques mais de fa-
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FIGURE 5.30 – Caractéristiques des faciès des différentes unités sismiques observées sur les données sparker
des campagnes RETZ1 et 2 (figs. 5.31 à 5.39).
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çon discontinue. La base de cette unité n’est pas visible car elle est masquée par le réflecteur du
multiple du fond. Sa limite supérieure est peu marquée, et son faciès sismique chaotique avec
par endroits la présence de réflecteurs obliques très pentés (fig. 5.30). Cette unité, dont les faciès
correspondant affleurent sur le fond, est constituée de roches magmatiques et métamorphiques
du socle hercynien sud-armoricain, déformé et faillé, sur lequel reposent toutes les autres unités
sismiques.
L’unité Us2 est limitée à la base par une surface discordante sur Us1 et remplit les dépressions
au sommet du socle cristallin (Us1) en aplanissant la topographie (Proust et al., 2010). Son sommet
est tronqué par une surface d’érosion qui délimite les paléovallées (Delanoë et al., 1976). Elle est
interprétée comme correspondant aux formations gréso-calcaire éocènes, déjà identifiées dans
les zones voisines par Delanoë et al. (1976), Menier et al. (2006) et Proust et al. (2010). Cette unité
présente une forte variabilité latérale des faciès.
Le facièsUs2a est caractérisé par une stratification chaotique, avec très de peu continuité entre
les réflecteurs de basses fréquences et faibles à très faibles amplitudes. Les faciès acoustiques de-
viennent également parfois transparents (fig. 5.30). Il pourrait être associé aux grès et sables co-
quillers terrigènes d’âge yprésien (Proust et al., 2010).
Le faciès Us2b présente une stratification plus régulière et subhorizontale avec des réflecteurs
basses fréquence, ainsi qu’une variation verticale de l’amplitude, plus forte dans la partie supé-
rieure que la partie inférieure (fig. 5.30). Il est formé de blocs faillés et tiltés, parfois légèrement
plissés (Borne, 1986; Proust et al., 2001). Il pourrait correspondre aux calcaires bioclastiques et
calcaires sableux lutétiens et bartoniens (Proust et al., 2010).
Le remplissage des paléovallées
Le remplissage des paléovallées incisées dans le substratumest composé de plusieurs épisodes
d’incision et de comblement, organisés en deux unités majeures séparées par une discordance
érosive régionale (figs. 5.33 et 5.35). Il correspond probablement, par analogie au paléoréseau de
la Loire, aux deux derniers cycles glacio-eustatiques (200 Ma) (Proust et al., 2010).
L’unité U3 reflète des environnements de dépôts multiples, continentaux et marins. Plusieurs
faciès y sont observables. Le signal est parfois chaotique, probablement en présence d’un maté-
riel plus ou moins bien granoclassé. Par endroits, la configuration des réflecteurs est parallèle et
complexe, alternant obliques tangentielles très hétérogènes et passes légèrement chaotiques voir
transparentes (fig. 5.30). Ces zones sont assimilables à des ensembles de barres deméandres ou de
barres tidales qui comblent progressivement les vallées préservées et observé dans d’autres baies
sous dominance tidale de la plateforme sud-armoricaine (e.g. Traini et al., 2013; Gregoire, 2016).
Ce remplissage latéral agradant à progradant traduit également une migration des systèmes (fig.
5.34).
L’unité U4 est observable sur la quasi-totalité des profils. Elle scelle l’ensemble des forma-
tions sous-jacentes en reposant sur une surface plane et régulière ou sur la topographie existante
des épaules de vallées. Son toit correspond au fond marin actuel. Cette unité est constituée de
plusieurs faciès acoustiques selon son épaisseur, allant d’un mince feuillet drappant dont les ré-
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flecteurs internes sont masqués par l’épaisseur du signal du fond (Proust et al., 2010), jusqu’à une
forte épaisseur de réflecteurs sub-parallèles, horizontaux et continus (fig. 5.30). Elle correspond
à un environnement de dépôt marin récent et actuel, dont la sédimentation très litée est en lien
avec la stabilisation holocène du niveau marin. Sa géométrie est sub-horizontale et franche. Son
épaisseur est plus importante dans l’estuaire et la Grande rade de la Loire que dans la Baie de
Bourgneuf.
Surfaces clés
Deux surfaces clés précédemment décrites par Proust et al. (2010) dans l’estuaire et la Grande
rade de la Loire ont pu être retrouvées avec une extension latérale variable dans notre jeu de don-
nées.
La première est une surface d’érosionmajeure correspondant au sommet de l’unité Us du sub-
stratum indifférencié. Elle marque une topographie irrégulière constituée par des blocs faillés dé-
calés et incisés. Ainsi, la base des paléovallées apparaît plus ou moins perchée. Cette surface peut
être considérée isochrone (Proust et al., 2010), même si elle est polygénique et porte l’empreinte
majeure du dernier bas niveau marin.
La deuxième surface est la surface d’érosion probablement liée à l’incision maximale lors du
dernier maximum glaciaire (figs. 5.33 et 5.35). Elle se confond avec la première surface lorsque la
couverture sédimentaire devient plus mince. La forme des paléovallées est alors plus en « U » et la
topographie moins marquée.
D’autres surfaces secondaires dont l’extension latérale est plus réduite sont aussi identifiables,
telles que des surfaces de ravinement associées à l’installation d’une dynamique tidale et/ou liée
à la houle lors de la dernière remontée du niveau marin (Traini et al., 2013; Gregoire, 2016). Elles
ne marquent cependant pas forcément de modifications de l’environnement de dépôt.
5.9.2 Les profils
La Grande rade de la Loire
Nous avons choisi le profil RETZ2 55 pour illustrer nos observations dans la Grande rade de la
Loire (figs. 5.31 et 5.32). Ce profil s’étend depuis Pornichet (au NE) et jusqu’à la partie amont du
paléoréseau de la Loire (au SW, fig. 5.29).
La partie sud du profil est constituée par le prolongement est du plateau éocène de Guérande,
qui affleure en formant une topographie régulière (faciès Us2a). Il semble être délimité au nord
par un escarpement de faille, qui déforme des sédiments indurés d’âge éocène plus récents (faciès
Us2b), recouverts par l’unité U3. L’épaisseur du remplissage sédimentaire (U3 et U4), comprise
entre 15 et 55 m, est conséquente et constitue le prisme de la Loire. Elle est plus importante en
aval du plateau de la Lambarde où elle atteint 55 m environ. Le suivi du toit de l’unité du substra-
tum indifférencié Us est impossible sur plus de 2 km à cause d’un faciès sismique sourd interprété
comme la présence d’un front gazeux de nature biogénique commun dans les zones côtières mo-
dernes à sédimentation fine.
Au centre du profil, l’unité Us1 affleure très irrégulièrement dans le prolongement nord du
plateau de la Lambarde, en étant délimitée au sud par une faille contre laquelle on retrouve l’unité
Us2b, déformée et incisé par quelques petites vallées plus en aval.
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Dans la partie nord du profil, le remplissage récent et actuel (U4) est de plus faible épaisseur
(moins de 10 m) et repose sur l’unité Us2a jusqu’au second pointement de l’unité Us1 dans le
prolongement de l’alignement d’îles N160 au large de Pornichet. En amont de ces îles, quelques
patchs d’éocène ont été conservés sur l’unité Us1 et sont affectés par une faille.
Le système de failles deMachecoul
Nous avons choisi 5 profils pour illustrer le système de failles de Machecoul dans la Baie de
Bourgneuf (figs. 5.33 à 5.37 flèches noires et grises).
Les profils RETZ2 44 et RETZ1 12 002 sont situés hors de la Baie (fig. 5.29).
L’extrait du profil RETZ2 44 que nous avons sélectionné (fig. 5.33) est hors de la zone d’ac-
quisition des données de bathymétrie HR de la campagne RETZ2 (fig. 5.29). Toutefois, le prolon-
gement des roches affleurantes observées sur nos données est visible sur la bathymétrie basse
résolution HOMONIM (100 m).
L’unité Us1 est effectivement affleurante au nord d’un escarpement de faille dont le pendage
est incertain, et plonge vers le nord. Au sud, le substratumest constitué de l’unitéUs2b, qui semble
également plonger vers le nord. Le toit du substratum indifférencié est donc penté vers le nord de
part et d’autre de la faille, quelque soit sa nature (Us1 et Us2b). L’épaisseur du remplissage sédi-
mentaire récent (U3 et U4) est globalement constante sur l’ensemble de cet extrait (20m environ).
Toutefois, le toit du substratum indifférencié n’étant pas visible au pied de la faille, l’épaisseur y
est probablement plus importante.
Le profil RETZ1 12 002 est parallèle au profil RETZ2 44 et situé plus à l’est, dans la zone d’ac-
quisition de bathymétrie HR. Les roches affleurantes (fig. 4.4) y forment un relief marqué (fig. 4.6
profil n°10).
Nous avons choisi le profil RETZ1 12 002 afin de présenter les deux escarpements parallèles
du système de faille de Machecoul (fig. 5.34) : un escarpement mineur nord de pendage incertain
dans le prolongement de la ligne de côte au large de la Pointe de Préfailles où l’unité est sub-
affleurante, et un escarpement majeur penté à 60° environ plus au sud où l’unité affleure franche-
ment et correspondant au profil bathymétrique n°10 (figs. 4.4 et 4.6). Le substratumde ce profil est
uniquement composé de l’unité Us1. La faille majeure sud constitue la bordure nord d’une large
vallée dont la base n’est pas identifiable puisque elle est probablement située sous le réflecteur du
multiple du fond. Elle est comblée par le remplissage sédimentaire (U3 et U4), dont l’épaisseur
est au minimum de 20 m et dont la géométrie est caractéristique d’un comblement par prograda-
tion latérale pluriphasée depuis le sud. De part et d’autre de la paléovallée centrale, l’unité Us1 est
affectée par des failles mineures à pendage sud, et recouverte d’une fine épaisseur de sédiments
récents (entre 2 à 10 m environ).
Les profils RETZ2 76 et 31 sont situés à l’entrée de la Baie, entre la Pointe de Préfailles et l’île
de Noirmoutier et dans la zone d’acquisition de bathymétrie HR de la campagne RETZ2 (fig. 5.29).
Les données de bathymétrie indiquent qu’à proximité du profil RETZ2 76, des roches affleu-
rantes façonnent un relief marqué (figs. 4.4 et 4.6 profil n°11).
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Sur l’extrait du profil RETZ2 76 (fig. 5.35), le substratum n’est composé que de l’unité Us1 et
est effectivement affleurant. Il est affecté par une faille majeure et constitue la bordure nord d’une
large vallée dont le fond n’est pas visible. Au sud, l’unité Us1 plonge vers le nord, contre l’escar-
pement. L’épaisseur du remplissage (U3 et U4) atteint 40 m et plusieurs générations d’incisions
y sont conservées, ainsi que la surface d’érosion liée à l’incision maximale lors du dernier maxi-
mum glaciaire. Un prisme sédimentaire de nature tidale est déposé contre l’escarpement de faille.
Au nord de la faille, la couverture sédimentaire est faible (5 m environ) et repose également sur
l’unité Us1 dont le toit plonge vers le nord. Le toit du substratum indifférencié correspondant ici à
l’unité Us1 est donc penté vers le nord de part et d’autre de la faille, comme sur le profil RETZ2 44
(fig. 5.33).
Le profil RETZ2 31 est situé à l’est du profil RETZ2 76mais toujours dans la zone d’acquisition
de bathymétrieHRde la campagneRETZ2 (fig. 5.29). Dans cette zone, nos données de bathymétrie
ne montrent plus d’affleurement des roches, qui laissent place au Banc de Kerouars (fig. 4.4). La
topographie est ainsi plus douce dans le prolongement présumé de la faille de Machecoul (fig. 4.6
profil n°12).
Sur le profil RETZ2 31 (fig. 5.36) le remplissage sédimentaire actuel lié à la présence du Banc
de Kerouars est bien reconnaissable (U4) mais aucun escarpement de faille n’est clairement iden-
tifiable à cet endroit en profondeur à cause de la présence du multiple, bien que le toit de l’unité
Us1 soit situé à faible profondeur. Plus au sud, une faille à pendage sud affecte également l’unité
Us1, dont la partie sud plonge vers le nord. Le remplissage contre cet escarpement mineur pré-
sente un prisme sédimentaire tidal, similaire à ce qui est observé sur le profil RETZ2 76. Au nord,
le toit de l’unité Us1 se situe à une profondeur homogène et faible. Dans la partie sud du profil, la
couverture sédimentaire est comprise entre 5 et 15 m d’épaisseur contre l’escarpement de la faille
précédemment décrite et la limite de séquence est bien visible. Des dunes sont façonnées dans
l’unité superficielle U4, dont l’épaisseur est variable le long du profil mais globalement inférieure
à 10 m d’épaisseur.
Enfin, le profil RETZ1 9 002 est situé dans la Baie de Bourgneuf, au large de Pornic et éga-
lement dans une zone d’acquisition de bathymétrie HR de la campagne RETZ2 (fig. 5.29). Les
données de bathymétrie révèlent que les roches affleurantes forment à nouveau une topographie
marquée (figs. 4.4 et 4.6 profil n°14).
L’unité Us1 est effectivement localement affleurante et constitue un escarpement de faille (fig.
5.37, flèche noire) et formant une large vallée dont le fond est masqué par le multiple mais où
l’épaisseur du remplissage (U3) est beaucoup plus importante que sur le reste du profil (40 m). Au
centre de cette vallée et dans le prolongement nord de la Pierre du Chenal (fig. 4.2), un pointement
éocène correspondant probablement à l’unité Us2b est visible sous le remplissage récent. Au nord
de l’escarpement de faille, le toit du substratum Us1 est affleurant ou sub-affleurant et marquée
par deux incisions profondes (de 15 à 25 m). Dans la partie sud du profil, la couverture sédimen-
taire récente et actuelle (U4) repose sur le socle cristallin (Us1) et est de très faible épaisseur (moins
de 10 m).
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Fond de la Baie de Bourgneuf
L’étendue de la zone d’estran en fond de baie a grandement limité l’acquisition de données
près de la côte nord. En effet, elle ne fut possible qu’au jour de plus grand coefficient de marée
de la période pendant laquelle a eu lieu la campagne RETZ2, qui coïncidait avec le début de l’ac-
quisition des données de sismique réflexion. La hauteur d’eau étant tout de même très faible, les
profils sismiques acquis dans cette zone ne permettent pas d’étudier le remplissage sédimentaire
sur une grande profondeur à cause de la présence dumultiple du fond. Ils nous ont toutefois per-
mis d’identifier l’affleurement de l’unité Us1 mais sans présence significative d’un escarpement
sur le profil RETZ2 002, situé entre les profils RETZ2 87 et 85.
Ce pointement de roches hercyniennes, visible sur la bathymétrie faible résolution HOMO-
NIM (figs. 5.29 et 4.2), délimite le plateau formé par la zone d’estran et fait partie d’un alignement
discontinu (figs. 4.2, 5.29 et 4.6 profils n°15 et 16).
Nous avons donc choisi ces deux profils RETZ2 87 et 85 afin d’illustrer nos observations faites
à partir des données de sismique dans la fond de la Baie de Bourgneuf (figs. 5.38 et 5.39).
Pour ces deux profils, le remplissage sédimentaire récent (U3 et U4) repose dans la partie sud
sur le socle éocène induré (Us2) qui présente des variations latérales de faciès régulières et sur les
roches magmatiques et métamorphiques (Us1) localement sub-affleurantes dans la partie nord.
La profondeur du substratum indifférencié est globalement faible, plus importante au nord
que dans la partie sud des profils, et entaillée par de petites vallées. La transition entre les unités
Us2 et Us1 n’est pas visible. Sur le profil 87, l’unité Us1 semble plonger vers le sud, sous l’unité
Us2 qui est affectée par des failles mais un front gazeux masque les données en profondeur. Sur le
profil 85, on observe une rupture franche entre l’unité Us1 et le remplissage sédimentaire récent
dans une large vallée, signant potentiellement la présence d’une faille mineure pentée vers le sud.
Le fond de cette vallée n’est pas visible mais l’épaisseur sédimentaire y atteint une quinzaine de
mètres.
5.9.3 Apport des données de sismique
Morphologie du réseau de paléovallées
Les données de sismique réflexion des campagnes RETZ1 et 2 nous ont permis de déterminer
lamorphologie du substratum indifférencié enmer et donc d’étudier lamorphologie du réseau de
paléovallées. En effet, les points bas de la morphologie du substratum indifférencié sont formés
par des accidents qui contrôlent le réseau de paléovallées (e.g. comme dans les vallées incisées
d’Etel, Concarneau et Lorient, Chaumillon et al., 2008). Dans la Baie de Bourgneuf, la vallée prin-
cipale du réseau qui est le chenal de la Pierre est contrôlée par l’accidentmajeur NW-SE de la faille
de Machecoul. La surface d’érosion majeure au sommet de l’unité substratum indifférencié, mar-
quée par plusieurs failles plus oumoins importantes, peut donc être interprétée comme le résultat
de la combinaison d’une activité tectonique régionale et de l’incision fluviatile (e.g. Proust et al.,
2001). La position du paléoréseau est également influencée par les contrastes locaux de lithologie
entre les unités du socle indifférencié (Us1 et Us2) (e.g. Weber, 2004) Lamorphologie du réseau de
paléovallées de la baie de Bourgneuf est donc ancienne et clairement contrôlée par la tectonique
du substratum, même si des incisions multiples sont visibles dans le remplissage sédimentaire
sus-jacent.
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Le système de failles deMachecoul
Les profils de sismique réflexion nous ont également permis d’imager les escarpements mas-
qués par les dépôts sédimentaires. D’après nos données, la présence de la faille de Machecoul est
discontinue dans la Baie de Bourgneuf
Au niveau de l’ouverture océanique de la Baie (profils 44, 12 002 et 76), le système de failles est
composé de deux escarpements parallèles, fortement exprimés dans la bathymétrie par l’affleu-
rement des roches de l’unité Us1. L’épaisseur du remplissage dans la vallée principale contrôlée
par l’escarpement sud est comprise entre 20 et 40m. Le pendage apparent de la faille majeure sud
varie fortement et est estimé sur quelques profils. Il est compris entre à 60° et 40° d’ouest en est. A
l’est (profil 31), le relief bathymétrique s’adoucit au niveau du Banc de Kerouars et l’escarpement
n’est plus visible sous la couverture sédimentaire récente et actuel du banc identifiée les profils
sismiques. Au large de Pornic (profil 9 002), un escarpement majeur net est de nouveau visible sur
la bathymétrie et les profils sismiques, toujours formé par l’unité Us1 qui affleure. Au pied de cet
escarpement, l’épaisseur du remplissage atteint 40 m. Enfin, au fond de la baie (profils 85 et 87),
l’unité Us1 affleure mais la présence d’un escarpement de faille n’est pas confirmée. Ces roches
affleurantes sont disposées dans la continuité de l’escarpement franc mis en évidence au large de
Pornic, et pourraient ainsi constituer l’expression de la terminaison orientale de la faille de Ma-
checoul en mer. L’alignement s’étend jusqu’à la côte, et est parallèle à l’expression de la faille à
terre, plus au nord. La partie est de cette zone d’estran semble donc être une zone de relai entre
les parties maritimes et terrestres du système de failles de Machecoul.
La géométrie de ces segments de faille est normale. Leur pendage est vers le sud-ouest mais
d’intensité variable et n’a pas pu être déterminé sur tous les profils. Le pendage du toit du substra-
tum indifférencié mis en évidence sur les profils RETZ2 44, 76 et RETZ1 12 002 de part et d’autre
de l’escarpement de faille suggère le basculement des blocs des compartiments supérieurs et in-
férieurs. Sur le profil RETZ2 44, le faciès du substratum du compartiment supérieur (Us2b) corres-
pond probablement aux calcaires lutétiens et bartoniens (Proust et al., 2010), ce qui impliquerait
un épisode tectonique au cours de l’éocène.
L’enregistrement sédimentaire
Plusieurs générations d’incisions antérieures à celles duderniermaximumglaciaire sont conser-
vées dans l’enregistrement sédimentaire récent (U3 et U4) observé sur les profils dans la Baie de
Bourgneuf. La seconde surface d’érosion, dans le remplissage sédimentaire, liée à l’incisionmaxi-
male lors du dernier maximum glaciaire est interprétée comme le résultat d’une incision fluviatile
(Proust et al., 2010).
On retrouve également des figures de remplissage caractéristiques d’une dynamique tidale
et/ou liée à la houle mise en place lors de la dernière remontée du niveau marin (Traini et al.,
2013; Gregoire, 2016). L’étude de la morphologie du fond et des sédiments superficiels à partir des
données de bathymétrie HR de la campagne RETZ2 nous permettra d’apporter d’autres informa-
tions concernant la dynamique du transport sédimentaire (partie suivante).
L’enregistrement de la déformation et l’estimation du caractère syn-tectonique de l’unité U3
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au pied de la faille de Machecoul à partir de nos données sont limités. L’absence de dépôts sur
le compartiment inférieur qui est uniquement constitué par le substratum affleurant, implique
que l’enregistrement de la déformation n’est observable que sur le toit. Les dépôts constitués de
réflecteurs pentés localement préservés contre l’escarpement de faille sur le compartiment supé-
rieur (profils RETZ2 44, 76 et RETZ1 12 002) peuvent avoir plusieurs origines.
Une hypothèse possible est que la déformation des sédiments peu indurés de l’unité U3 à
proximité du plan de faille soit associée à des crochons liés au cisaillement le long de cette faille.
Ceci impliquerait la présence de failles synthétiques et antithétiques dans le compartiment supé-
rieur de la faille, qui par un effet de rotation externe auraient décalé les stratifications (RETZ2 44
et 76). Or nous n’observons pas de failles mineures et le faciès sourd de l’unité U3 et la présence
du multiple limite l’identification nette de l’orientation des réflecteurs au pied de l’escarpement
sur tous les profils (e.g. RETZ1 12 002) et donc l’identification claire de crochons. De plus, cette
hypothèse ne peut être valable que dans le cas où les dépôts initiaux étaient horizontaux, ce qui
ne peut être confirmé d’après nos données.
En effet, d’après la géométrie interne et la position de ces dépôts au pied de roches affleu-
rantes, ils pourraient également correspondre à des barres tidales, actuelles (RETZ2 76) ou an-
ciennes ayant été préservées et réincisées avant d’être recouvertes par d’autres dépôts (RETZ2
44). Ces géométries d’origine tidale ne peuvent être exclues étant donné le fort hydrodynamisme
chenalisé par l’escarpement parallèle à la direction des courants de marée. La morphologie du
substratum peut contrôler l’hydrodynamisme et le remplissage des vallées délimitées par des af-
fleurements rocheux (modèle "rocky-coast valley-fill" de Chaumillon et al., 2008).
Ces hypothèses peuvent également s’appliquer à la faille mineure située au sud du Banc de
Kerouars (profil 31). Le remplissage lié aux failles satellites affectant le substratum des comparti-
ments supérieurs et inférieurs de part et d’autre de la faille principale (profils 12 002) présente un
basculement des dépôts mais sans évidence de sédimentation syn-tectonique.
Le remplissage sédimentaire dans la vallée principale contrôlée tectoniquement par la faille de
Machecoul peut donc s’expliquer de plusieurs façons,mais sans datations précises des séries sédi-
mentaires, nous ne pouvons conclure quant à un âge de ces dépôts, qu’ils soient syn-tectoniques
ou non.
5.9.4 Conclusion et perspectives
Les données de sismique réflexion nous ont donc permis d’étudier lamorphologie du substra-
tum indifférencié, composé des roches hercyniennes magmatiques et métamorphiques ainsi que
des sédiments indurés éocènes. Nous avons pumettre en avant la variabilité du système de failles
deMachecoul mais ne pouvons conclure quand à une activité récente de la faille, potentiellement
enregistrée dans le remplissage sédimentaire.
L’acquisition de données à partir d’un autre instrument tel que le profileur IKB-Seistec (Simp-
kin and Davis, 1993) serait plus adaptée au domaine littoral peu profond de la Baie de Bourgneuf
(comm. pers. Chaumillon). Cet équipement est constitué d’un catamaran équipé de deux flot-
teurs portant la source (signal d’une fréquence comprise entre 1 et 10 kHz) et une flute verticale
de sept réflecteurs montée dans une parabole. Le très faible offset entre la source et le récepteur
dû à cette géométrie du dispositif d’acquisition rend possible la prospection dans une très faible
hauteur d’eau, jusqu’à 1,8 à 1,5 m (fig. 5.40, Chaumillon et al., 2003), avec une résolution verticale
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FIGURE 5.40 – Exemple de profil sismique obtenu avec l’IKB Seistec dans moins de 2 m d’eau par Chau-
millon et al. (2003) sur l’estran oriental de la Baie de Marennes-Oléron. Le multiple primaire dans l’eau est
quasiment invisible et l’enregistrement sédimentaire est exploitable jusqu’à 30 ms TWT.
de 25 cm (Simpkin andDavis, 1993). Un autre avantage est assuré par la parabole dans le dispositif
de réception qui permet d’atténuer les échos latéraux, l’onde directe et les multiples ce qui aug-
mente considérablement la profondeur exploitable sur les profils. La mise en oeuvre de cet outil
peut être réalisée à partir d’un zodiac afin d’accéder aux zones de très faible profondeur comme
par exemple la zone d’estran à l’est de la Baie de Bourgneuf.
Une étude très fine des sédiments sur les profils sismiques de très haute résolution grâce à la
résolution verticale de 25 cm de l’IKB Seistec nous permettrait potentiellement demieux détermi-
ner la nature des dépôts pentés au pied de l’escarpement de la faille deMachecoul. Des carottages
sédimentaires pourraient également être corrélés avec une précision décimétrique aux données
de sismique (Billeaud et al., 2005; Allard et al., 2010). Les prélèvements sédimentaires pourraient
être analysés et datés, par exemple au 14C, afin d’établir l’âge des unités du remplissage du paléo-
réseau de la Baie de Bourgneuf, notamment à proximité de l’escarpement de faille de Machecoul,
et déterminer des taux de sédimentation (e.g. Gregoire, 2016).
5.10 Etude terre-mer du remplissage sédimentaire néogène à quater-
naire
Les données de forages à terre et les données de sismique réflexion à mer nous ont servi à dé-
terminer l’épaisseur et la répartition du remplissage sédimentaire néogène à quaternaire dans le
Marais Breton et la Baie de Bourgneuf, en appliquant les méthodologies détaillées dans les parties
I et II respectivement.
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5.10.1 A terre
Le toit du Paléogène
Dans notre zone d’étude, le toit de l’Eocène peut être considéré comme le toit des dépôts pa-
léogènes car les dépôts oligocènes ne sont pas ou très rarement représentés sur la partie sud de
la marge sud-armoricaine (e.g. Delanoë, 1988). Pour certains forages, les dépôts sommitaux étant
datés « Paléogènes à quaternaires » sans distinction, le relevé du niveau repère "toit du Paléogène"
n’était pas possible (fig. 5.41 en gris, 43 forages).
Plusieurs types des dépôts paléogènes ont été relevés :
• Eocène indifférencié (1 sondage)
• Lutétien (101)
• Bartonien (1)
En l’absence de dépôts paléogènes, nous avons considéré le toit des dépôts du Mésozoïque
(7), ou du socle cristallin lorsqu’il était à l’affleurement (37) (figs. 5.5 et 5.41 : données : 147 forages
/ 190).
Le niveau repère "toit du Paléogène" est globalement représenté par le socle affleurant dans
le Pays de Retz et à l’est et au sud-est de Machecoul (fig. 5.41 en haut, en rouge). Les dépôts pa-
léogènes ne se retrouvent que dans le Marais Breton et dans le bassin d’Arthon-Chéméré au nord
de la faille de Machecoul, ainsi qu’à Noirmoutier (fig. 5.41 en haut, en orange). Les dépôts méso-
zoïques ne sont retrouvés que dans 7 ouvrages, tous situés à proximité de Challans, dans la partie
sud duMarais Breton (fig. 5.41 en haut, en vert).
L’altitude du toit du Paléogène est positive dans le Pays de Retz, à l’est et au sud-est deMache-
coul, exception faite du bassin d’Arthon-Chéméré (fig. 5.41 en bas). Dans le Marais Breton, elle se
situe en dessous de 0 et atteint 20 m de profondeur au pied de la faille de Machecoul et à St-Jean-
de-Monts. Ici encore, l’absence de données dans la partie est du Marais Breton limite cependant
l’interprétation des variations de profondeur de ce niveau repère.
L’épaisseur sédimentaire néogène à quaternaire à terre
L’épaisseur sédimentaire néogène à quaternaire à terre (fig. 5.42) a été obtenue à partir de la
soustraction des grilles de l’altitude du sondage (ZSOL) (Annexe C.2), et du toit du Paléogène (fig.
5.41 en bas).
Ces dépôts récents sont faiblement représentés voire inexistants dans le Pays de Retz et à l’E
et au SE de Machecoul, ainsi qu’au niveau de Challans. Sur l’île de Noirmoutier, leur épaisseur
est comprise entre 3 et 7 m, avec une augmentation très localisée à l’extrême sud de l’île. Dans le
Marais Breton, leur répartition n’est pas homogène. Les plus fortes épaisseurs sont situées dans
la partie sud avec une moyenne de 10 m et un maximum local de 27 m au niveau de St-Jean-de-
Monts. L’absence de données dans la partie nord-est du Marais Breton limite l’interprétation des
variations d’épaisseur dans cette zone, qui est toutefois plus importante au pied de la faille de
Machecoul qu’au coeur du Marais, en atteignant dans la zone littorale une épaisseur de 20 m (fig.
5.42).
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FIGURE 5.41 – Niveau repère « toit du Paléogène ». En haut, représentation des profondeurs relevées (147
au total : socle cristallin à l’affleurement (37, en rouge), Mésozoïque (7, en vert) et Eocène (indifférencié (1),
Lutétien (101) et Bartonien (1), oranges)) ; toutefois lorsque les dépôts sommitaux sont datés « Paléogène
à quaternaire », la distinction n’est pas possible (43, en gris). En bas, interpolation de la surface sur fond
d’ombrage MNT à partir des relevés. Le tracé de la faille de Machecoul est représenté à terre et en mer en
rouge.
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FIGURE 5.42 – Représentation de l’épaisseur sédimentaire néogène à quaternaire à terre obtenue à partir de
la soustraction des grilles de l’altitude du sondage (ZSOL) (Annexe C.2) et du toit du Paléogène (fig. 5.41 en
bas), sur fond d’ombrage MNT à partir des relevés. Le tracé de la faille de Machecoul est représenté à terre
et en mer en rouge.
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5.10.2 Enmer
Le pointé du niveau repère correspondant au fond a été possible sur la quasi totalité des profils
sismiques des campagnes RETZ1 et RETZ2, exception faite des parties nord et sud de certains
profils situés en fond de baie, le plus à l’est, où le tirant d’eau était très faible lors de l’acquisition.
Ainsi, la couverture de la surface interpolée à partir des pointés du fond recouvre la quasi totalité
de la zone imagée par ces deux campagnes (Annexe C.3).
Le toit du socle indifférencié
Le niveau repère "toit du substratum" défini à terre et correspondant à la limite entre les for-
mations du socle cristallin paléozoïque et les formations sédimentaires n’a pas pu être déterminé
sur l’ensemble des profils sismiques des campagnes RETZ1 et 2 (fig. 5.43). Une des contraintes
majeures rencontrées dans notre étude a été la limitation de la profondeur maximale disponible à
l’interprétation sur les profils sismiques, elle-même liée à la présence dumultiple du fond et donc
à la hauteur d’eau dans la zone d’acquisition.
De plus, de larges zones présentant un faciès dit sourd (fig. 5.33) limitent également la visibilité
en profondeur et donc la détermination de la géométrie des unités inférieures et de la profondeur
axiale des incisions (Thinon et al., 2007), comme par exemple au niveau de la Grande rade de la
Loire et de part et d’autre du chenal de navigation en sortie de l’estuaire de la Loire (fig. 5.43). Ce
faciès acoustique est interprété comme du gaz biogénique (fig. 5.31).
Toutefois, le niveau repère "toit du substratum indifférencié" défini enmer comme le sommet
de l’unité sismique Us (e.g. figs. 5.30 et 5.33), correspond au niveau repère "toit du Paléogène"
défini à terre. Son pointé a été possible sur lamajorité des profils tout en étant fortement contraint
pour les raisons expliquées dans le paragraphe précédent.
Dans la Grande rade de la Loire et plus particulièrement dans l’axe de la partie nord du paléo-
réseau de la Loire, la profondeur du toit du socle indifférencié que nous avons déterminée atteint
au maximum l’isobathe -55 m. Plus au nord dans l’estuaire de la Loire, il est situé entre -10 et -20
mètres de profondeur. Nos résultats sont donc en accord avec les profondeurs d’incisions propo-
sées par Proust et al. (2010). Toutefois, la profondeur moyenne de l’incision de la partie nord du
paléoréseau de la Loire que nous imageons avec nos données semble être de 40 m et donc légè-
rement supérieure à la profondeur d’incision moyenne du paléoréseau proposée par Augris et al.
(2006).
Dans la Baie de Bourgneuf, le niveau repère est sub-affleurant au large de Pornic et dans la
zone de fort estran de la Bernerie-en-Retz, et compris entre -10 et -20 m de profondeur au niveau
de la Pointe de Préfailles, en fond de Baie et autour de l’île deNoirmoutier. Au centre de l’ouverture
océanique de la Baie entre la Pointe de Préfailles et la Pointe de l’Herbaudière, la surface du toit du
socle indifférencié s’approfondit pour atteindre -40 m et localement -55 m dans la fosse située en
aval du banc de Kerouars (figs. 4.4).
La variation de la profondeur du niveau du toit du socle indifférencié est corrélée avec la po-
sition de la faille de Machecoul dans la Baie de Bourgneuf, déterminée à partir des zones de ba-
thymétrie HR acquises dans le cadre de cette étude (fig. 5.10). En effet, au niveau du comparti-
ment supérieur de la faille, le niveau est moins profond qu’au niveau du compartiment inférieur.
Lorsque la rupture de pente liée à la faille est fortement exprimée sur le fond par la présence de
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FIGURE 5.43 – Interpolation de la surface correspondant au niveau repère " toit du socle indifférencié ",
à partir des pointés des profils de sismique réflexion des campagnes RETZ1 et 2. Le tracé de la faille de
Machecoul est précisé en rouge.
195
roches affleurantes et sub-affleurantes (fig. 4.4), la profondeur de l’incision est plus importante
que dans les zones où le tracé de la faille de Machecoul est supposé (fig. 5.43, pointillés rouges).
L’épaisseur sédimentaire néogène à quaternaire enmer
L’épaisseur sédimentaire néogène à quaternaire en mer (fig. 5.44) a été obtenue à partir de la
soustraction des grilles de pointés du fond (Annexe C.3) et du toit du socle indifférencié (Fig 5.43).
Comme à terre (fig. 5.42), les dépôts néogènes à quaternaire ne sont pas répartis de façon
homogène. Dans l’estuaire de la Loire, le remplissage sédimentaire est compris entre 4 et 12 m, et
très localement jusqu’à 30m entre le plateau de la Lambarde et les îles situées au large de la Pointe
de Chemoulin. La répartition de ces dépôts est plus variable dans la Grande rade de la Loire où ils
atteignent 20 à 25 mmais sont quasi inexistants dans la partie sud de notre zone d’étude.
Le remplissage sédimentaire que nous avons déterminé est donc plus important dans l’es-
tuaire que celui proposé par Menier et al. (2014), défini à partir des profils sismiques antérieurs
à nos campagnes et dont la surface de recouvrement de l’estuaire était moindre (fig. 5.6). Au
contraire, dans la Grande rade de la Loire, nous estimons une épaisseur sédimentaire moins im-
portante.
Dans la Baie de Bourgneuf, les épaisseurs sont très variables et généralement comprises entre
0 et 15 m, sauf au centre de la baie et de son ouverture océanique avec un maximum de 25 m au
NE de la fosse du banc de Kerouars au pied de la faille de Machechoul.
5.10.3 Apport de l’étude terre-mer des dépôts
La figure 5.45 est une compilation des résultats obtenus lors de la détermination du remplis-
sage sédimentaire néogène à quaternaire à terre et en mer, présentés séparément précédemment
dans les figures 5.42 et 5.44 (en bas).
La continuité du remplissage à terre et en mer le long de la faille de Machecoul semble révé-
ler un gradient avec une augmentation de l’épaisseur d’est en ouest. En effet, à terre, les forages
situés sur le littoral présentent une épaisseur supérieure à celle déterminée à partir des profils de
sismique en fond de baie. En mer, l’épaisseur sédimentaire au pied de la faille de Machecoul aug-
mente du fond de la baie vers l’ouverture océanique de la baie, au large de la Pointe de Préfailles.
A terre, l’absence de forages dans la partie est du Marais Breton limite l’interprétation.
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FIGURE 5.44 – Représentation de l’épaisseur sédimentaire néogène à quaternaire en mer obtenue à partir
de la soustraction des grilles de l’altitude du fond (Annexe C.3) et du toit du socle indifférencié (fig. 5.43),
sur fond d’ombrage MNT à partir des pointés des profils de sismique réflexion des campagnes RETZ1 et 2.
Le tracé de la faille de Machecoul est représenté à terre et en mer en rouge.
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FIGURE 5.45 – Représentation de l’épaisseur sédimentaire néogène à quaternaire à terre et enmer, obtenues
à partir des données de forages de la BSS et des profils de sismique réflexion des campagnes RETZ1 et
RETZ2, sur fond d’ombrage MNT.
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5.11 Morphologie des fonds, répartition et dynamique des formations
sédimentaires superficielles enmer
5.11.1 Notions
La formation des figures sédimentaires en milieu peu-profond est liée aux conditions hydro-
dynamiques (marée, houle), aux caractéristiques sédimentaires (lithologie, granulométrie, stock
disponible), à la morphologie du substrat et enfin aux variations à long terme du niveau marin
(Allen, 1968). En effet, la distribution des faciès sédimentaires reflète l’intensité des courants (Gao
and Collins, 1992; Garlan, 2004; Trentesaux, 2005) et l’étude des structures sédimentaires obser-
vées sur les plateformes continentales permet d’accéder aux indices du transport sédimentaire
résiduel (e.g. Le Bot, 2001; Garlan, 2004; Trentesaux, 2005). Ainsi, à partir de la géomorphologie
des fonds, il est possible d’établir les relations morpho-sédimentaires avec l’effet des agents hy-
drodynamiques locaux (houle, vagues, marée) (Cattaneo and Steel, 2003; Chaumillon et al., 2010;
Tessier, 2012).
Cette partie est constituée de l’exploitation des données de bathymétrie haute-résolution ac-
quises lors de la campagne RETZ2 2017 compilées aux données de lamission POPCORE 2016 dans
la Baie de Bourgneuf. Nous avons ainsi réalisé une analyse de la nature des fonds et des formations
sédimentaires superficielles, couplée à une analyse des figures sédimentaires reconnaissables en
établissant lorsque cela était possible, la polarité des transports résiduels, potentiellement liés aux
champs de courants actuels.
Ces éléments constituent une étude préliminaire à la compréhension des relations morpho-
sédimentaires avec les conditions hydrodynamiques et donc la dynamique sédimentaire/les flux
sédimentaires locaux dans la Baie de Bourgneuf à proximité de la faille de Machecoul.
5.11.2 Nos données et résultats
Les boîtes de bathymétrie haute résolution (fig. 5.46) sont situées au large de la Pointe de Pré-
failles et de Pornic, dans la partie nord de la Baie de Bourgneuf (fig. 5.10) dont le trait de côte est
constitué par les falaises de la côte de Jade (Tillier, 2011).
Dans cette zone, les sédiments superficiels correspondent majoritairement à une couverture
de sédiments sableux, grossier à fin, et quelques zones vaseuses localisées dans le chenal de la
Pierre (fig. 5.9). La morphologie du fond révèle des roches affleurantes à sub-affleurantes à de
nombreux endroits, dans le prolongement de la pointe de Préfailles (figs. 5.46 et 5.47), ainsi que
parallèlement à la côte, délimitant ainsi le chenal de Pornic (figs. 5.46, 5.48 et 5.49). La répartition
sédimentaire se fait donc autour de ces appointements rocheux, avec une accumulation sédimen-
taire correspondant au Banc de Kerouars.
La différenciation des faciès sédimentaires est cependant limitée par l’absence de prélève-
ments et d’analyses granulométriques. Toutefois, il apparaît une certaine variété de figures sé-
dimentaires que nous allons étudier localement : champs de dunes de différentes tailles, sillons
érosifs.
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FIGURE 5.46 – Carte morphobathymétrique (ombrage et bathymétrie) des zones de bathymétrie haute ré-
solution (2m) acquises lors de la campagne RETZ2, fusionnées avec les données de la campagne POPCORE
2016. En fond de carte, ombrages du produit HOMONIM (résolution de 100m) et à terre du produit BDALTI
25m. En bas, visualisation de la boîte de bathymétrie RETZ2 zone a en 3D.
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FIGURE 5.47 – Zoom A, de la carte morphobathymétrique (fig. 5.46), dans le prolongement de la pointe de
Préfailles. Visualisation en carte et en 3D. La coupe bathymétrique (a) représente les sillons érosifs sur le
fond du chenal de Pornic.
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La pointe de Préfailles
Le chenal de Pornic est donc délimité par les affleurements rocheux situés dans le prolonge-
ment sous-marin de la pointe de Préfailles et les affleurements rocheux parallèles à la côte (figs.
5.46 et 5.47).
Son fond est marqué par des figures sédimentaires longitudinales correspondant essentielle-
ment à des sillons érosifs érodant la nappe sableuse grossière accumulée dans la partie sud de
la zone. Ces structures sont globalement orientées dans la direction du chenal (fig. 5.47). La ge-
nèse de ces sillons est liée à l’existence d’écoulements secondaires hélicoïdaux dans la couche
limite qui peuvent induire un transport légèrement oblique par rapport à la direction principale
des courants (Allen, 1982). Ils s’inscrivent dans une dynamique de marée associée à des courants
forts dont les sens ne peuvent être clairement déterminés (fig. 5.47).
Les sillons présentent des longueurs kilométriques, des largeurs d’une cinquantaine demètres
et des profondeurs de quelques dizaines de centimètres (aumaximum 50 cm). Le profil transverse
tend ici à présenter un caractère asymétrique léger avec un flanc plus redressé vers le sud. La zone
ne présente pas d’évidence de structures transverses et rides suggérant la présence de "rippled
scour depression" ((RSD) Cacchione et al., 1984), liées à l’enregistrement des tempêtes.
Le Banc de Kerouars et les champs de dunes
Cette zone est caractérisée par le substratum rocheux affleurant délimitant un relief marqué
parallèlement à la côte, et dans le prolongement à l’est, par le banc de Kerouars (figs. 5.46 et 5.48).
Cet ensemble indique la présence de la faille de Machecoul en mer. Au niveau de la transition
entre les roches affleurantes et le banc de Kerouars, le chenal de la Pierre est marqué par une fosse
d’environ 30 m de profondeur, qui est la zone la plus profonde de la Baie de Bourgneuf (fig. 5.7 et
5.48).
Le banc sableux de Kerouars est associé aux roches affleurantes situées dans sa continuité
nord-ouest. Il peut ainsi être qualifié de banc de sillage ou « banner bank » (Dyer and Huntley,
1999). Son flanc sud est recouvert d’un champ de mégarides, d’une longueur d’onde de 5 à 15 m,
qui se prolonge au pied des appointements rocheux, dans la même direction (fig. 5.48, profil b).
Dans le fond du chenal de la Pierre, deux champs de grandes dunes sont visibles (fig. 5.48).
Ils sont tous deux orientés selon l’axe du chenal. Le champ occidental s’étend sur 3,3 km de long
et 750 m de large, et est situé à des profondeurs entre 28 et 16 m. Seule la partie occidentale du
champ oriental est visible sur les données de bathymétrie acquises dans le cadre de ce travail.
L’analyse morphologique des dunes permet de définir deux ensembles dans chaque champ,
présentant une orientation différente du transport, en lien avec la dynamique tidale qui affecte
fortement la baie. En effet, les dunes sont des figures sédimentaires mobiles, influencées par les
courants de marée et les courants induits par les vents (Le Bot, 2001; Le Bot and Trentesaux, 2004;
Ferret et al., 2010). Leur structure est allongée et orientée perpendiculairement à l’axe principal du
courant (Ashley, 1990) selon une variabilité angulaire de 20° (Le Bot, 2001). Leur asymétrie permet
de définir l’orientation du courant résiduel sur le fond, qui est souvent d’orientation similaire que
le courant principal.
Dans les deux champs présents dans la zone B, le flanc court des dunes situées au nord, d’une
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FIGURE 5.48 – Zoom B, de la carte morphobathymétrique (fig. 5.46), au niveau du Banc de Kerouars. Le
figuré des champs de dunes et mégarides (5 à 15 m de longueur d’onde) est fonction de l’orientation réelle
des structures. Visualisation en carte et en 3D. Les coupes bathymétriques sont situées dans les champs de
mégarides (b) et de dunes (c et d).
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hauteur d’environ 2m (fig. 5.48 profil d), est orienté vers l’ouest et l’ouverture de la baie. Ces struc-
tures indiquent doncun transport sédimentaire orienté vers l’ouest. En revanche, les dunes situées
au sud, d’une hauteur variant de 1 à 4 m (fig. 5.48, profil c), ont un flanc court orienté vers l’est et
illustrent dans ce cas la présence d’un courant résiduel orienté vers l’est. Ces deux ensembles de
polarités de transport contraire sont séparés par une zone de convergence/cisaillement des cou-
rants résiduels. Au nord, les dunes semblent donc régies par le courant de jusant lors de la vidange
de la baie et au sud, par le courant résiduel de fond lié au courant de flot qui domine.
L’intérieur de la Baie et le Chenal de la Pierre
Le chenal de la Pierre est délimité au nord par le substratum affleurant à sa bordure nord, dans
la prolongation de la faille de Machecoul (figs. 5.46 et 5.49). Il se décompose en deux chenaux à
fond plat, séparés par un pointement rocheux, la Pierre du chenal (fig. 5.49, profil e). Le chenal
nord est perché par rapport au chenal sud. La bordure nord du chenal sud est moins marquée et
pourrait indiquer la présence d’une autre faille, à vergence sud également.
La morphologie du chenal de la Pierre semble être similaire à la morphologie des chenaux à
fond plat et à bordures abruptes du paléoréseau de la Loire décrit par Augris et al. (2006), même si
sa profondeur d’incision est nettement supérieure (-10 et -12mpour les deux chenaux composant
le chenal de la Pierre, et -30 m enmoyenne pour les paléoréseau de la Loire).
Sur le bord sud-ouest de la boîte de bathymétrie, quelques dunes situées sur le flanc sud du
chenal sud permettent de déterminer une polarité vers l’est et le fond de la baie et sont donc
probablement liées au courant de flot.
5.11.3 Schéma interprétatif du transport sédimentaire résiduel
L’analyse de la polarité des figures sédimentaires reconnaissables sur les données de bathymé-
trie haute-résolution permet d’établir un schéma de la dynamique sédimentaire sur le fond (fig.
5.50). Cependant, les indices de polarités étant ponctuels et leur répartition non homogène sur
toutes les zones, cette analyse ne correspond qu’à la partie nord de la Baie de Bourgneuf au niveau
de son ouverture sur l’océan Atlantique.
La répartition des sédiments est fonction de plusieurs facteurs tels que la morphologie de la
zone, la disponibilité du matériel remobilisable, les apports fluviaux et les facteurs hydrodyna-
miques (courants de marée, houle). L’impact de la morphologie du littoral et des fonds (substra-
tum affleurant et promontoires rocheux) sur la dynamique sédimentaire (e.g. Chaumillon et al.,
2008) est mis en évidence par la chenalisation des courants de marée dans le chenal de la Pierre,
et la présence du banc de Kerouars.
Parmi les figures sédimentaires reconnues, les petites dunes et mégarides sont des objets non
pérennes à l’échelle des cycles de marée, ce qui n’est pas le cas des grandes dunes. En effet, les
petites structures (longueur d’onde < 10 m) subissent généralement des modifications de leur
orientation pendant le flot et le jusant (Sherwood and Creager, 1990) et sont caractérisés par une
assymétrie tidale (Harris and Collins, 1984). En revanche, la morphologie des grandes structures
correspond au courant résiduel lié à la direction du transport (Lanckneus and Trentesaux, 1991).
L’impact des courants de marée mis en évidence par l’analyse de la polarité des dunes, qui a
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FIGURE 5.49 – Zoom C, de la carte morphobathymétrique (fig. 5.46), sur la boîte de bathymétrie située à
l’intérieur de la Baie, au large de Pornic. Visualisation en carte et en 3D. La coupe bathymétrique (e) est
située au niveau du chenal de la Pierre.
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FIGURE 5.50 – Schéma de la dynamique sédimentaire sur le fond proposé à partir de l’interprétation de
la polarité des figures sédimentaires reconnaissables sur les données de bathymétrie haute-résolution des
campagnes RETZ2 et POPCORE 2016.
permis de déterminer l’existence de deux couloirs préférentiels de transport sédimentaire dans le
chenal central de la Pierre : au nord selon le courant de jusant et au sud selon le courant de flot.
La marée semble donc constituer un des principaux facteurs de la dynamique sédimentaire dans
notre secteur d’étude de la Baie de Bourgneuf .
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CHAPITRE 6. SISMICITÉ INSTRUMENTALE DE LA VENDÉE LITTORALE :
APPORT D’UNE EXPÉRIENCE SISMOLOGIQUE TEMPORAIRE DÉDIÉE
6.1 Etudes précédentes
Le premier réseau sismologique installé dans la région (réseau VENDE, Fig. 6.1) en collabo-
ration avec le Conseil Général de la Vendée (CG85), avait pour but d’évaluer le potentiel géother-
mique du massif granitique d’Avrillé en caractérisant une éventuelle micro-sismicité. Ce réseau
temporaire était constitué de huit stations (V1 à V8) localisées autour d’indices hydrothermaux
(sources d’eau chaude), et de deux stations (V9 et V10) plus éloignées en cas de séisme régional
de forte magnitude. Ce réseau initial a été déployé de juillet 2011 à février 2013, et a permis de
localiser 130 évènements internes au réseau (fig. 6.6). La circulation de fluides hydrothermaux
exploitables dans le Massif d’Avrillé n’ayant pu être mise en évidence par l’activité sismique (Ke-
romnes, 2012; Guan, 2013), les stations ont été redéployées de mars 2013 à décembre 2015 afin
d’évaluer l’aléa sismique dans le Marais Breton Vendéen.
FIGURE 6.1 – Réseaux sismologiques VENDE (en vert), LRYON (en bleu) et MACHE (en rose) déployés en
Vendée littorale lors des différentes études entre 2011 et 2017. Ce code couleur sera utilisé dans les figures
suivantes pour les évènements propres à chaque réseau.
Ce second réseau (réseau LRYON, fig. 6.1) comporte également 10 stations sismologiques, ré-
parties dans le Morbihan (une station à Belle-Île-en-Mer), en Loire-Atlantique (2 stations, à Gué-
rande et La Bernerie-en-Retz) et en Vendée (7 stations, à Talmont St Hilaire, l’Île d’Yeu, Les Clou-
zeaux, St Gilles de Croix de Vie, Les Lucs sur Boulogne, Noirmoutier et Châteauneuf). Les stations
ont été installées à partir du mois de mars 2013 jusqu’à la fin du mois de décembre 2014 et répar-
ties de cette façon afin de localiser les zones actives au sein d’un faisceau de failles de direction
NW-SE en Vendée littorale. 56 évènements internes au réseau LRYON ont pu être localisés (fig.
6.6).
Ces précédentes études ont donc permis l’enregistrement d’une activité sismique diffuse dans
le Marais Breton Vendéen, en possible relation avec des failles actives. C’est dans le but de mieux
localiser ces failles actives et d’enregistrer une sismicité plus faible qu’un troisième réseau a été
déployé à partir de janvier 2016, dans le cadre de ma thèse (réseau MACHE, fig. 6.1).
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6.2 Le réseauMACHE
6.2.1 Déploiement
Le réseau MACHE est composé de 10 stations, réparties sur les départements de la Loire-
Atlantique et de la Vendée (fig. 6.2, coordonnées des stations en annexe D.1). Quatre stations du
réseau LRYON ont été conservées (Noirmoutier, La Bernerie-en-Retz, Guérande et Châteauneuf),
et les six autres stations ont été placées à Préfailles, Pornic, St-Cyr-en-Retz, Machecoul, St Urbain
et Barbâtre. Ce réseau est donc localisé autour de la Baie de Bourgneuf et duMarais Breton bordés
par la faille de Machecoul, suspectée d’être à l’origine du séisme historique du 25 janvier 1799.
Le choix des sites a été fait en fonction de la facilité d’accès (tous les 2 à 3mois pour la récupé-
ration des données), le bruit environnant (proximité de routes, aires piétonnes très fréquentées),
l’accès à une alimentation électrique sur secteur et la géologie. Toutes les stations sont au rocher
(situées au-dessus d’un substratum rigide), sauf BARB qui est localisée sur le littoral sableux de
l’île de Noirmoutier et MACH dans le Marais Breton.
La Baie de Bourgneuf représente un gap azimutal qu’il n’était pas possible de combler par la
mise en place d’OBS (Ocean Bottom Seismometer) étant donné les très faibles profondeurs et la
grande fréquentation maritime de la zone. Nous avons conservé la station de Guérande (fig. 6.1
réseau LRYON et fig. 6.2 ) malgré sa position excentrée du réseau, afin de pouvoir enregistrer la
sismicité dans l’estuaire de la Loire. La répartition latitudinale des stations est assez homogène,
tandis que la répartition longitudinale est limitée par la Baie de Bourgneuf. Le réseau MACHE
s’inscrit donc dans une zone de 37 km par 23 km (en excluant GUER qui est excentrée), avec un
écart entre les stations variable (fig. 6.2).
FIGURE 6.2 – Réseau sismologiqueMACHE, déployé en Vendée littorale dans le cadre de cette thèse à partir
de janvier 2016, sur fond de carte géologique simplifiée. En annexeD.1 : coordonnées des stations du réseau
MACHE.
216
CHAPITRE 6. SISMICITÉ INSTRUMENTALE DE LA VENDÉE LITTORALE :
APPORT D’UNE EXPÉRIENCE SISMOLOGIQUE TEMPORAIRE DÉDIÉE
6.2.2 Instrumentation
Le matériel décrit ci-après a été utilisé pour les réseaux VENDE, LRYON et MACHE, déployés
successivement entre 2011 et 2017. Chaque station est constituée :
• d’un capteur Lennartz Le3D courte période statique de période propre 1 seconde
• d’une station d’acquisition REFTEK 130B-01/3, pour un enregistrement en continu, d’une
fréquence d’échantillonnage fixée à 125 Hz
• d’une antenne GPS envoyant une information horaire toutes les minutes rondes pour corri-
ger la dérive instrumentale
• d’une batterie et d’un chargeur alimenté par secteur ou par panneau solaire selon les sites.
6.2.3 Données acquises
Les stations étant situées majoritairement dans des zones anthropisées, une vérification du
bruit ambiant a été réalisée après quelques mois de déploiement, afin de valider les sites.
Les 10 stations ont été opérationnelles à partir du 15 mars 2016, et sont toujours opération-
nelles. Seules quelques coupures dans les données des stations BARB, CHAT et NOIR sont à noter
(fig. 6.3).
FIGURE 6.3 – Données disponibles pour chaque station du réseau sismologique MACHE (fig. 6.2).
6.3 Traitement des données
Dans le cadre de ma thèse, j’ai traité les données du réseau LRYON entre janvier et décembre
2015, ainsi que les données du réseau MACHE entre le 25 janvier 2016 et le 31 octobre 2017 (fig.
6.3), soit 34 mois de données au total.
6.3.1 Préparation des données, détection et extraction des évènements
Les données brutes sont tout d’abord sauvegardées et archivées par station et par jour julien,
converties au format MiniSEED grâce à l’utilitaire rt mseed et enfin formatées avec mseemod et
mseedhdr afin de pouvoir utiliser l’utilitairems-picker (Nippress et al., 2010). En effet, l’enregistre-
ment des données étant continu, il est nécessaire d’automatiser la détection des évènements.
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Pour la détection, nous utilisons un algorithme de STA/LTA (e.g. Allen, 1978, 1982; Baer and
Kradolfer, 1987) : sur une fenêtre de temps spécifique, on recherche des variations rapides d’am-
plitude du signal en évaluant le rapport de la moyenne des valeurs d’énergie à court terme (Short
Time Average, STA) sur la moyenne des valeurs d’énergie à long terme (Long Time Average, LTA).
Le STA rend ainsi compte des augmentations brutales d’amplitude en fonction du temps, alors
que le LTAmesure l’amplitude moyenne du bruit de fond du signal. Ce rapport est comparé à une
valeur de seuil de déclenchement (Rmin) au delà de laquelle on considère qu’il y a une détection.
Lorsqu’une détection est retenue, la recherche de la prochaine détection s’effectue après un cer-
tain laps de temps appelé "deadtime". Enfin, un filtre est appliqué sur les hautes fréquences pour
limiter les fausses détections liées au bruit ambiant. La station URBA (fig. 6.2) étant très bruitée,
nous avons décidé de ne pas la prendre en compte pour la recherche automatique de détections,
qui se fait donc sur 9 stations.
Les détections obtenues automatiquement ont été comparées avec le bulletin sismique heb-
domadaire du LDG (Laboratoire de Détection et de Géophysique du CEA/DAM/DASE, 2010) pour
assurer la détection des évènements majeurs de la zone. Nous avons également veillé à limiter le
nombre de fausses détections. Les paramètres que nous avons ainsi retenus pour la recherche de
détections automatiques avec le programmems-picker (Nippress et al., 2010) sont :
• des fenêtres temporelles de 0,5 s et 20 s pour le STA et le LTA respectivement
• un seuil de détection Rmin de 7
• un "deadtime" de 20 s (identique au LTA)
• un filtre passe bande entre 1 - 18 Hz
Afin de limiter les détections liées au bruit et donc isolées sur une seule station, nous appli-
quons des paramètres de corrélation. Un poids de 1 est appliqué à chaque composante de chaque
station, et une détection n’est conservée (i.e. considérée comme un séisme potentiel) uniquement
si elle est observée sur les enregistrements de 5 stations et sur toutes les composantes du sismo-
mètre (Z, N, E), dans un délai de 15 secondes à partir du temps de la détection sur la première
station. Dans le réseauMACHE, la distancemaximale entre 2 stations étant d’environ 70 km, si on
considère que les ondes sismiques se déplacent à une vitesse d’environ 6 km/s dans la croûte, on
peut estimer que le temps maximum de trajet entre deux stations pour notre réseau est d’environ
12 secondes, que nous avons arrondi à 15 secondes pour plus de sécurité.
Le nombre de détections totales extraites par mois est reporté (en noir) sur la figure 6.4). En-
fin, pour chaque détection remplissant les conditions de nombre de stations et composantes, nous
avons extrait la forme d’onde sur une durée de 180 secondes (20 secondes avant la première dé-
tection et 160 secondes après).
La base de données de la totalité des détections est ensuite créée en utilisant le logiciel SEI-
SAN (version 10.3 Havskov and Ottemöller, 1999) au fur et àmesure des récupérations de données
(tous les 3 mois environ). La visualisation des formes d’ondes de chaque détection permet de dis-
cerner les séismes locaux (fig. 6.4 en rose), situés dans la zone d’intérêt (voir définition dans la
partie suivante), des séismes régionaux et lointains (en violet), situés hors de notre zone d’intérêt
et par exemple au Nord du Massif Armoricain, dans les Alpes ou les Pyrénées, ainsi que des tirs
de carrière ou de la Marine dans l’Océan Atlantique (en orange). Enfin, le nombre important de
fausses détections (en gris) est lié au bruit ambiant.
Sur un total de 1 332 détections examinées pour la période du 25 janvier 2016 au 31 octobre
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FIGURE 6.4 – Répartition des détections sur les enregistrements des stations du réseau MACHE entre le 25
janvier 2016 et le 31 octobre 2017 pour chaque mois : nombre total de détections (noir) comprenant des
fausses détections (gris), tirs (orange), séismes régionaux et lointains (violet) et séismes localisés dans la
zone d’intérêt (rose).
2017 : 58 évènements locaux ont été identifiés dans notre zone d’intérêt (catalogue de sismicité en
annexe D.4), ainsi que 265 séismes régionaux et lointains, 216 tirs et 793 fausses détections.
6.3.2 Lecture des temps d’arrivées
Après identification d’un séisme lors de la visualisation des formes d’ondes, nous avons pointé
les temps d’arrivées des ondes P et S et leurs polarités lorsque la qualité du signal le permettait, en
affectant un poids 2 fois inférieur aux temps d’arrivée des ondes S qu’à ceux des ondes P. Des filtres
de fréquence ont parfois été utilisés lors de la visualisation. Les phases des ondes P et S, directes
ou crustales (Pg ou Sg ) et indirectes ou ayant traversé le Moho (Pn ou Sn), sont déterminées au-
tomatiquement par SEISAN. Dans notre cas, au vu de la taille réduite du réseau, seules des ondes
directes sont pointées et ont été utilisées pour les localisations.
Le réseau MACHE étant très localisé, et la sismicité assez faible, nous avons défini une zone
d’intérêt correspondant à une zone élargie autour du réseauMACHE, comprise entre les latitudes
46.8 et 47.3 et les longitudes -2.6 et -1.4. Ainsi, 58 évènements ont été localisés dans cette zone d’in-
térêt (fig. 6.6), dont 10 évènements strictement internes au réseau MACHE, sur une période de 22
mois. Les séismes sont donc essentiellement localisés en dehors de notre réseau. Les évènements
localisés par les réseaux VENDE et LRYONdans notre zone d’intérêt (fig. 6.6) sont au nombre de 50
et 26, pour des périodes de 18 mois et 33 mois respectivement. Cependant pour le réseau VENDE,
l’essaim de Challans constitue la majorité des 50 évènements cités.
6.3.3 Localisation des évènements
Programme etmodèle de vitesse
Pour localiser les séismes à partir des temps d’arrivées pointés, nous avons utilisé le pro-
grammeHYPOCENTER (Lienert et al., 1986). Lemodèle de vitesse utilisé est unmodèle tabulaire à
4 couches d’épaisseurs variables, et le rapport Vp/Vs est supposé constant pour toutes les couches
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FIGURE 6.5 – Exemple d’un sismogramme correspondant à l’évènement N°22 (annexe D.4), situé à l’inté-
rieur du réseau MACHE, à 6 km de la stations BERN, à 9,0 km de profondeur, d’une magnitude locale 1,2 et
RMS 0,39 pour la localisation de l’évènement. En rouge sont représentés mes pointés : le type d’onde P et
S, I (impulsive) ou E (émergente), IAML pour le pointé de l’amplitude après simulation d’un sismogramme
deWood-Anderson pour calculer laML. Les signaux de cet évènement pour l’ensemble des stations sont en
annexe D.5.
FIGURE 6.6 – Nombre d’évènements cumulés par trimestre et par réseau dans la zone d’intérêt étendue de
notre étude.
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et d’une valeur de 1,72 (Tab. 6.1 et annexeD.1). LeMoho est fixé à 30 km, en cohérence avec la carte
duMoho à l’échelle de l’Europe de Grad et al. (2009).
Vp (km/s) Profondeur du toit de la couche (km)
5,9 0
6,5 14
8,0 30
8,5 300
Vp/Vs = 1,72
TABLEAU 6.1 – Modèle de vitesse utilisé pour la localisation des évènements
Résidus
Les résidus traduisent les différences de temps entre le pointémanuel que nous avons effectué
et le pointé prédit lié au modèle (fig. 6.1). Un résidu positif traduit un modèle trop rapide et par
opposition, un résidu négatif un modèle trop lent.
résidu = tobs − tcal (6.1)
FIGURE 6.7 – Distribution des résidus (en secondes) pour les ondes P à chaque station du réseau MACHE
(fig. 6.2).
Nous avons donc étudié la distribution des résidus par type d’onde sur chaque station (figs. 6.7
et 6.8). La distribution idéale attendue, de type gaussienne et centrée autour de 0, est globalement
retrouvée pour la majorité des stations, pour les ondes P et S. Cependant, les résidus restent glo-
balement assez élevés, compris entre (-0,9 et 0,9 seconde). Les résidus des stations BARB et GUER
sont peu nombreux à cause de la difficulté de pointer des arrivées des ondes P et S, ceci étant lié
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respectivement au bruit ambiant et à l’éloignement de la station. La répartition de ces résidus ne
peut donc pas être significative.
FIGURE 6.8 – Distribution des résidus (en secondes) pour les ondes S à chaque station du réseau MACHE
(fig. 6.2).
Après un premier examen des résidus, une vérification des fichiers auxiliaires créés par les
stations d’acquisition a été effectuée afind’éliminer la possibilité d’unpotentiel décalage temporel
des enregistrements lié à un défaut de fonctionnement du GPS.
Nous avons ensuite tenté d’appliquer une correction temporelle sur les stations présentant les
résidus en temps les plus importants, ou avec une mauvaise répartition des résidus (distribution
non centrée sur 0). Aucune amélioration significative des résidus n’a cependant pu être obtenue,
en appliquant aussi bien des corrections individuelles que par couples de stations.
Erreurs
Les erreurs associées au processus de localisation sont représentées dans la figure 6.9. Le RMS
(racine carrée de la moyenne des différences en temps) et l’erreur sur le temps origine des évè-
nements sont globalement bons. Les erreurs en latitude suivent une bonne distribution, grâce à
l’échantillonnage régulier en latitude du fait de la géométrie du réseau. Les erreurs plus élevées
en longitude s’expliquent par le fait que les évènements sont essentiellement localisés en bordure
est et ouest du réseau (fig. 6.9). La profondeur hypocentrale reste le paramètre le plus difficile à
déterminer, le temps de trajet variant peu en fonction de la profondeur sauf si la station est très
proche de l’épicentre. En effet, pour avoir une estimation fiable de la profondeur hypocentrale, la
plupart des stations doivent être proches de moins de 2 fois la profondeur estimée (Havskov and
Ottemöller, 1999). Ceci pourrait donc expliquer les plus faibles erreurs pour les réseaux VENDE
et LRYON, dont les stations sont beaucoup plus éloignées (annexes D.3 et D.2). Cependant, si l’on
tient compte du fait que la majorité des évènements utilisés sont situés à l’extérieur du réseau
MACHE, la distribution des erreurs en profondeur pour le réseau MACHE est correcte.
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FIGURE 6.9 – RMS et erreurs estimées sur le temps origine (OTE), la latitude (LAT), la longitude (LON) et
la profondeur (DEP) pour les 58 évènements localisés dans la zone d’intérêt, avec le réseau MACHE. Les
erreurs pour chaque évènement sont en annexe D.4.
6.3.4 Magnitudes et loi de Gutenberg-Richter.
La magnitude locale (ML) a été déterminée à partir de la formule de Hutton and Boore (1987),
à partir du pointé de l’amplitude maximale du signal après avoir ramené le sismogramme en dé-
placement selon les caractéristiques instrumentales d’un sismogramme de Wood-Anderson. Elle
est définie par l’équation :
ML = a.log (A)+b.log (D)+ c.D+d (6.2)
Avec A l’amplitudemaximale (nm), D la distance épicentrale (km) et les coefficients a = 1, b = 1.11,
c = 0.00189 et d = −2.09 (Hutton and Boore, 1987). Les réponses instrumentales des stations ont
été générées à l’aide du logiciel Portable Data Collection Center (PDCC) de IRIS (Casey and DMC,
2012), au format GSE, afin de calculer de magnitudes locales (fig. D.6).
FIGURE 6.10 – Distribution du nombre cumulé d’évènements en fonction de lamagnitude et paramètres de
la loi de Gutenberg-Richter calculée pour la France métropolitaine (en rouge) et le Massif Armoricain (en
bleu), d’après Haugmard (2016). Données issues du catalogue SI-Hex (Cara et al., 2015). R est le coefficient
de corrélation linéaire de Bravais-Pearson.
La magnitude de complétude, magnitude minimale pour laquelle un catalogue est dit com-
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plet, c’est-à-dire représentatif de la région pour toutes les magnitudes supérieures ou égales à la
magnitude de complétude, peut-être déterminée à partir de la loi de Gutenberg-Richter :
log10(N) = a−b∗M (6.3)
avec N le nombre cumulé de séismes dont la magnitude est supérieure àM, a et b (b-value) carac-
térisant le comportement sismique de la zone étudiée.
D’après Haugmard (2016), la magnitude de complétude pour la France métropolitaine est
d’environ Mw [1,25 - 1,5] alors que sur le Massif Armoricain elle est de Mw [1,75 - 2] (fig. 6.10).
Pour notre réseau, lamagnitude de complétude est probablement voisine deML 1 (fig. 6.11). Nous
ne disposons pas de Mw comme pour le catalogue SI-Hex mais nous pouvons néanmoins souli-
gner que la magnitude de complétude du réseau MACHE est plus faible qu’à l’échelle du Massif
Armoricain et relative à l’échelle de notre réseau.
FIGURE 6.11 – Graphique représentant le nombre d’évènements (histogrammes) et le nombre d’évène-
ments cumulés (croix) en fonction de la magnitude locale (ML), pour le réseau MACHE. Calcul d’une b-
value de 0,95 à partir de la méthode "maximum likelihood" (avec un écart-type de 0,41) (Aki, 1965).
A partir du nombre d’évènements cumulés en fonction de la magnitude locale (fig. 6.11), nous
avons estimé la b-value par la loi de Gutenberg Richter (Gutenberg and Richter, 1944) en utilisant
la méthode "maximum likelihood" de Aki (1965) : 37 évènements d’une magnitude locale com-
prise entre 0,9 et 2,4 sont ainsi utilisés pour déterminer une b-value de 0,95 avec un écart-type de
0,41. La b-value ainsi obtenue est inférieure à celles obtenues en France métropolitaine (1,073) et
sur le Massif Armoricain (1,399) par Haugmard (2016) à partir des données du catalogue SI-Hex
(magnitudes Mw ), fig. 6.10).
6.4 Etude du rapport Vp/Vs
Nous avons réalisé une étude du rapport Vp/Vs à partir des évènements du réseau MACHE,
grâce aux méthodes de Wadati et de Chatelain. Dans le cas d’un solide élastique parfait, la valeur
du rapport Vp/Vs est proche de 1,73. Notre réseau étant peu étendu, nous n’avons que des ondes
de phase directe et ce rapport peut être utilisé pour avoir une première impression des paramètres
crustaux.
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6.4.1 Laméthode deWadati
Le diagramme de Wadati (Wadati and Oki, 1933) est construit pour chaque station à partir
des différences de temps d’arrivées entre l’onde P et S pour une même phase (τS-τP) en fonction
des différences entre les temps d’arrivées de l’onde P et du temps origine du séisme (τP-t0). Il
faut donc avoir pointé l’onde P et S pour chaque station pour avoir un point du diagramme. Le
rapport Vp/Vs de l’évènement est ensuite déterminé par le coefficient directeur de la droite de
régression passant par l’origine du graphique a auquel on ajoute 1. Ainsi, théoriquement, nous
pouvons disposer de 10 points maximum par évènement, si le pointé des ondes P et S est possible
sur toutes les stations du réseau.
Nous avons donc utilisé cette méthode par le biais du programmeWADATI de la base de don-
nées SEISAN (version 10.3 Havskov and Ottemöller, 1999) afin d’estimer un rapport Vp/Vs indivi-
duel pour chaque évènement localisé dans notre zone d’intérêt élargie autour du réseau MACHE
(fig. 6.12).
FIGURE 6.12 – Exemples de diagrammes de Wadati individuels pour les évènements N° 14 (à gauche) et de
l’évènement majeur du réseau MACHE (ML 2,8) N° 23 (à droite). Localisation des évènements en annexe
D.8. A gauche, les arrivées des ondes P et S ont pu être pointées sur les 10 stations et le rapport Vp/Vs indi-
viduel ainsi déterminé est de 1,71. A droite, seules 8 stations ont été utilisées, pour un Vp/Vs individuel de
1,63. Pour le calcul du rapport Vp/Vs moyen, les RMS sont respectivement de 0,17 et 0,22 et les coefficients
de corrélation avec la droite sont de 0,995 et 0,969.
Un rapport Vp/Vs moyen est ensuite calculé à partir d’une sélection d’évènements selon les
paramètres restrictifs suivants :
• 6 stations minimum utilisées
• RMSmaximum de 0,6
• coefficient de corrélation minimum de 0,9 de la droite moyenne
• rapports Vp/Vs individuels en dehors de l’intervalle 1,53 à 1,93 exclus
Sur les 58 évènements localisés grâce au réseau MACHE, le rapport Vp/Vs individuel a pu être
calculé pour 55 évènements et seuls 17 évènements sont retenus d’après les paramètres restrictifs
précédemment énoncés (Annexe D.8) pour calculer un rapport Vp/Vs moyen de 1,64 ± 0,06 (An-
nexe D.7). Cette méthode est fréquemment utilisée (e.g. Assumpção et al., 2011; Ryan et al., 2016;
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Haugmard, 2016), mais dépend pourtant du temps origine du séisme, et peut donc comprendre
un biais structural lié au modèle de vitesse utilisé pour la localisation des évènements.
6.4.2 Laméthode de Chatelain
Le diagramme de Chatelain (Chatelain, 1978) est quant à lui construit à partir de la différence
de temps d’arrivée des ondes S (∆τS) en fonction des ondes P (∆τP) pour chaque couple de sta-
tions (e.g. Matrullo et al., 2013; Haugmard, 2016). Le rapport Vp/Vs correspond également à la
somme a+1 précédemment définie. L’avantage de cette méthode est qu’elle permet dans des cas
particuliers comme le nôtre (réseau de 10 stations enregistrant des évènements de faible magni-
tude sur un nombre limité de stations) d’avoir plus de points que pour la méthode de Wadati, et
d’être ainsi utilisée sur un plus grand nombre d’évènements. Aussi, l’utilisation des temps d’arri-
vées des ondes P et S uniquement, sans le temps origine des évènements, permet de ne considérer
qu’un biais lié aux pointés et non un biais lié à la localisation.
FIGURE 6.13 – Diagrammes de Chatelain pour la totalité des évènements (à gauche), et pour les 17 évène-
ments sélectionnés pour le rapport Vp/Vs moyen de la méthode de Wadati (à droite) (Annexes D.8 et D.7).
Les rapports Vp/Vs ainsi déterminés sont respectivement de 1,60 et 1,62.
Nous avons donc appliqué la méthode de Chatelain pour tous les évènements, ainsi que pour
les 17 évènements utilisés pour le rapport Vp/Vs moyen de la méthode de Wadati (fig. 6.13). On
obtient respectivement des rapports Vp/Vs de 1,60 et 1,62.
Laméthode de Chatelain a également pu être utilisée uniquement sur les 10 évènements stric-
tement internes au réseau MACHE (Annexe D.8), et permet d’obtenir un rapport Vp/Vs de 1,61
pour la région interne au réseau, soit le Marais Breton et la Baie de Bourgneuf (fig. 6.14).
Le rapport Vp/Vs que nous avons utilisé pour la localisation des évènements est de 1,72. Les
rapports Vp/Vs proposés pour les méthodes de Wadati (1,64 ± 0,06) et de Châtelain (1,60 et 1,62)
sont donc nettement plus faibles. La différence de valeur du rapport Vp/Vs calculé localement
pour le Marais breton et la Baie de Bourgneuf (fig. 6.14) et plus largement sur la zone d’intérêt
précédemment définie (fig. 6.13) n’est pas significative et ne nous permet pas de conclure à des
variations locales de la structure crustale. Enfin, nous avons utilisé les rapports Vp/Vs ainsi dé-
terminés afin de localiser les séismes une nouvelle fois et éventuellement noter des modifications
dans les résidus et erreurs, mais aucune amélioration significative n’a été observée.
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FIGURE 6.14 – Diagramme de Chatelain pour les évènements internes au réseau MACHE (10 évènements)
(Annexe D.8). Le rapport Vp/Vs ainsi déterminé est de 1,61.
6.5 Caractérisation de la source sismique
6.5.1 Notions
Moment sismique et double couple
La source sismique est située enprofondeur et correspond àun évènement ponctuel, le séisme,
et n’est donc pas directement observable. Elle peut cependant être décrite par le concept de ten-
seur dumoment, basé sur lemoment sismique qui décrit la distribution dans l’espace de l’énergie
libérée, par exemple lors d’un séisme. En sismologie, l’hypothèse est faite que l’énergie des séismes
observés est liée à un glissement le long d’un plan de faille. Par conséquent, nous allons nous inté-
resser à la composante double-couple, autrement dit, au mécanisme au foyer. Le modèle double
couple permet de calculer le moment des deux couples de forces à la source, liés aux deux plans
nodaux, tout en permettant de respecter les conditions d’équilibre dumilieu : la somme des forces
est nulle, et la somme des moments est nulle.
Le tenseur des moments sismiques Mi j peut s’exprimer en fonction de ces paramètres, dans
un repère cartésien centré sur le foyer sismique. Dans le cas d’une source sismique représentée
par un modèle double couple, il est défini par la relation :
Mi j =M0(ui .v j +u j .vi ) (6.4)
où M0 est le moment sismique, u le vecteur de glissement sur la faille et v le vecteur normal à la
faille. Ces deux vecteurs correspondent aux directions des axes principaux T et P, associés respecti-
vement aux valeurs propres M0 et –M0. Si le glissement est dans le plan de faille, les deux vecteurs
sont orthogonaux.
Dans ce même repère et d’après Aki and Richards (2002), la géométrie du plan de faille (fig.
6.15) est décrite par 3 angles :
• φ l’azimut de la faille (« strike » en anglais) estmesuré dans le sens des aiguilles d’unemontre
entre le Nord et l’intersection du plan de faille avec le plan horizontal.
• δ le pendage de la faille (« dip » en anglais) est mesuré dans le plan vertical entre le plan de
faille et le plan horizontal.
227
CHAPITRE 6. SISMICITÉ INSTRUMENTALE DE LA VENDÉE LITTORALE :
APPORT D’UNE EXPÉRIENCE SISMOLOGIQUE TEMPORAIRE DÉDIÉE
FIGURE 6.15 – Géométrie du plan de faille, modifiée d’après Aki and Richards (2002).
• λ l’angle de glissement sur la faille (« rake » en anglais) estmesuré dans le plan de faille, entre
l’horizontale et la direction du glissement.
Lesmécanismes au foyer
Les mécanismes au foyer sont basés sur l’hypothèse que lors d’un séisme, l’énergie est libérée
en un point en profondeur (le foyer). Ils permettent de définir les caractéristiques géométriques
de la faille et la nature dumouvement. Ils peuvent s’obtenir par inversion du tenseur desmoments
sismiques ou à partir du diagramme de rayonnement des ondes P dans l’hypothèse d’un modèle
double couple. Nous avons utilisé cette deuxièmeméthode pour cette étude (fig. 6.16).
Dans ce cas, on utilise les polarités des premières arrivées des ondes P (en compression ou
en dilatation) aux différentes stations enregistrant le séisme. Si l’onde P arrive en compression, le
premiermouvement a lieu du foyer vers la station, et inversement dans le cas d’une dilatation (fig.
6.16.b). Lors du pointé de l’onde P, on différencie les arrivées dites impulsives (I) lorsque l’ampli-
tude est nette et marquée, des arrivées émergentes (E) qui se discernent plus difficilement dans
le signal . Le pointé en compression ou en dilatation de l’arrivée de l’onde en sera respectivement
plus ou moins aisé (fig. 6.16.a). La répartition de ces zones de compression (généralement repré-
sentées en noir ou avec le signe +) et dilatation (généralement représentées en blanc ou avec le
signe -) se fait selon 2 couples de quadrants opposés (fig. 6.16.c).
Les informations nécessaires à l’établissement d’un mécanisme au foyer sont donc (1) la po-
larité de l’onde P à la station, (2) la distance et l’azimut de l’épicentre à la station, et (3) l’angle
d’incidence du rai à la station. La qualité de l’enregistrement sismologique, liée aussi bien à lama-
gnitude de l’évènement qu’au bruit ambiant sur la station, est donc importante afin de pouvoir
déterminer la polarité de l’onde P, dont la lecture est primordiale.
Les séismes ayant lieu en profondeur, on travaille sur une sphère centrée sur le foyer (fig.
6.16.a). Pour cela, on place les intersections des rais avec la sphère focale par projection stéréo-
graphique sur un plan équatorial, en reportant l’information de compression ou dilatation obser-
vée à la station. Chaque point correspond à une station et est défini par la distance épicentrale et
l’azimut de la station. Les domaines en compression et en dilatation sont ensuite séparés par des
lignes correspondant à la projection des plans nodaux du séisme. On peut ensuite définir les axes
principaux des déformations maximum en pression (P) et tension (T), situés à 45° de chacun des
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FIGURE 6.16 – Schéma 2D du foyer sismique et de la sphère focale (vue en coupe) correspondant à unméca-
nisme extensif (a et c). Les polarités des ondes P (négative ou positive), peuvent être reliées au diagramme
schématique de la direction du mouvement initial des particules autour du foyer (b), ainsi qu’aux zones
équivalentes en compression (C) et tension (T). Notons les différents types d’arrivées des ondes P (émer-
gente E ou impulsive I).
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plans et qui traversent respectivement les quadrants en dilatation et en compression. En faisant
une hypothèse mécanique simple, on peut associer ces axes des déformations P et T aux axes des
contraintes principales, maximum (σ1) et minimum (σ3).
Le tenseur des contraintes
Il est possible de déterminer le tenseur des contraintes local par inversion des mécanismes
au foyer. Les programmes d’inversion des solutions focales sont inspirés des programmes d’inver-
sion des stries de glissement et plans de failles (Carey, 1976; Angelier, 1979; Michael, 1984), et ont
pour but de retrouver l’état de contrainte qui minimise l’écart entre la direction de la contrainte
cisaillante résolue, et la direction de glissement pour une population de failles donnée.
Pour cette inversion, trois hypothèses sont à prendre en compte :
• le champ de contraintes est considéré homogène pour la région et la période de temps
considérée.
• les séismes ont lieu sur des failles pré-existantes, d’orientations différentes.
• le glissement sur le plan de faille est parallèle et dans le même sens que la contrainte tan-
gentielle résolue sur ce même plan (hypothèse de Wallace-Bott d’après Wallace (1951) et
Bott (1959)).
Le tenseur des contraintes est composé des contraintes principales maximale, intermédiaire
et minimale, respectivement σ1, σ2 et σ3, avec σ1 ≥σ2 ≥σ3. Lors de l’inversion, les données d’ori-
gines sont d’ordre géométrique (stries ou plans de failles). Elles permettent d’accéder au tenseur
des contraintes grâce à trois angles définissant la direction des contraintes principales, et à la ma-
gnitude relative des contraintes principales grâce au rapport R ("shape ratio", compris entre 0 et
1, Delvaux et al., 1997; Delvaux and Sperner, 2003) :
R = (σ2−σ3)/(σ1−σ3) (6.5)
Lors de l’utilisation des solutions focales, il reste une dernière incertitude liée à l’application de
l’hypothèse de Wallace-Bott (d’après Wallace (1951) et Bott (1959)), sur le choix du plan nodal
considéré comme étant la faille sur laquelle ayant eu lieu la rupture. Généralement, ce sont les
contraintes d’ordre géologique et structural qui permettent de préférer un plan nodal à un autre.
Cependant, l’interversion du plan de faille et du plan auxilliaire peut avoir un fort impact sur l’in-
version des contraintes et surtout sur le calcul du rapport R, ce qui a motivé Lund and Slunga
(1999) à proposer un critère d’instabilité de faille afin d’identifier lors de l’inversion, le plan nodal
correspondant au plan de faille. Différentes approches ont donc été développées avec un choix
aléatoire (e.g. Etchecopar, 1984) ou forcé (e.g. Vavrycˇuk, 2014) entre les deux plans nodaux au
cours de l’inversion.
6.5.2 Détermination desmécanismes au foyer
Critères de sélection
Nous avons choisi de calculer uniquement les solutions focales des évènements situés à l’inté-
rieur du réseau, en raison des fortes incertitudes liées au gap azimutal pour les évènements situés
à l’extérieur du réseau. Nous avons donc sélectionné parmi les 10 évènements internes, 8 possé-
dant au moins 6 polarités, avec un maximum de 8 polarités. Pour les deux évènements restants,
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le signal sismologique ne permettait pas d’avoir assez de polarités (N°8 aucune polarité, et N°37
seulement 5 polarités ont pu être clairement identifiées).
Méthodologie
Nous avons utilisé les logiciels FOCMEC (Snoke et al., 1984) et FPFIT (Reasenberg and Oppen-
heimer, 1985) pour avoir deux approches de calcul des solutions focales.
Dans un premier temps, nous avons utilisé FOCMEC en ne permettant aucune erreur sur les
polarités que nous avions pointées et vérifiées, mais en faisant varier l’intervalle angulaire dans
la grille de recherche des solutions, afin d’arriver à un nombre maximum de solutions inférieur à
125 (qui correspond à la limite du programme). FOCMEC calcule ainsi toutes les solutions double-
couple possibles pour un évènement.
Dans un second temps, nous avons utilisé FPFIT, afin de chercher la solution double-couple
présentant la meilleure adéquation avec les polarités observées, tout en minimisant la somme
pondérée et normalisée des écarts des polarités aumodèle (RMS) et en introduisant deux facteurs
de pondération correspondant à l’estimation de la variance des données et à la valeur absolue
théorique de l’amplitude de l’onde P (Aki and Richards, 1980). Un poids est également attribué
selon la localisation des observations : faible proche des plans nodaux, fort près des lobes de ra-
diation. Pour chaque solution de FPFIT, des incertitudes sur la direction, le pendage et le vecteur
de glissement sont indiquées. Plusieurs solutions alternatives peuvent être proposées par FPFIT,
correspondant à une faible variation dans l’écart aux données ("misfit") par rapport à la solution
préférée. Nous avons cependant étudié l’ensemble des solutions proposées, certaines solutions
alternatives pouvant être préférées en considérant par exemple le contexte tectonique ou des er-
reurs ou incertitudes sur les données. Nous avons ensuite sélectionné une solution par évènement
et classé ces solutions selon leur qualité en fonction des incertitudes fournies par FPFIT (fig. 6.17).
FIGURE 6.17 – Classes de qualité appliquées aux mécanismes au foyer et critères associés.
Mécanismes au foyer obtenus, qualité et incertitudes
L’éventail de solutions proposées pour chacun des évènements par FOCMEC ne permettant
pas de faire ressortir une solution ou d’établir une classification par familles, ce programme nous
permet essentiellement d’avoir accès à la répartition générale des axes P et T. Nous avons donc re-
tenu pour chaque évènement des solutions issues du programme FPFIT, après étude de leur com-
patibilité avec la répartition des axes P et T fournis par FOCMEC et la prise en compte du contexte
sismotectonique de la zone. Le rapport de distribution des stations (STDR), compris entre 0 et 1,
est sensible à la distribution des polarités sur la sphère focale relativement au diagramme de ra-
diation, et a également été pris en compte : si STDR < 0,5 le mécanisme au foyer est estimé peu
fiable et il convient de le considérer avec précautions.
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FPFIT propose entre 2 et 3 solutions par évènement, avec des valeurs de STDR comprises entre
0,39 et 0,80. Les solutions focales présentant un STDR < 0,5 sont d’office rejetées, car considérées
peu fiables, surtout si une autre solution avec un STDR plus élevé peut convenir. Une exception a
été faite pour l’évènement N°46 avec un STDR de 0,48 car l’unique solution alternative proposée
représentait un double couple composé d’un plan strictement vertical et d’un plan strictement
horizontal, non réalistes (fig. 6.18). Les mécanismes calculés avec FPFIT sont donc de qualité très
variable, avec une erreur généralement plus forte sur le pendage que sur la direction (fig. 6.19).
Les solutions focales proposées par FOCMECpour chaque évènement sont nombreuses (entre
89 et 124 solutions, pour unmaximum de solutions calculées de 125) pour un intervalle angulaire
de recherche compris entre 11° et 13°. Ainsi, les solutions présentent une forte dispersion, et il est
assez délicat de proposer une ou plusieurs familles (fig. 6.19).
FIGURE 6.18 – Liste des solutions focales retenues, à partir du programme FPFIT, pour les 8 évènements si-
tués à l’intérieur du réseau et permettant d’identifier plus de 6 polarités des ondes P.Mul indique le nombre
total de solutions proposées par FPFIT. Les classes de qualité des mécanismes sont proposées à partir de la
classification de la figure 6.17.
6.5.3 Détermination du tenseur des contraintes local
Lesmécanismes au foyer déterminés précédemment nous permettent d’obtenir le tenseur des
contraintes local, par inversion.
Sélection des évènements et méthodologie
Nous avons dans un premier temps utilisé la totalité des mécanismes au foyer à notre dispo-
sition (8) pour une première inversion. Nous avons ensuite éliminé 2 mécanismes foyers étant
doublement représentés (N°22-29 et N°23-24 voir fig. 6.18) et pouvant ainsi influencer la solution
finale. Nous avons utilisé les méthodes de Vavrycˇuk (2014) et d’Etchecopar (1984) mais nous ne
présenterons dans cette partie que le fonctionnement et les résultats de la méthode de Vavrycˇuk
(2014), la méthode d’Etchecopar (1984) fournissant les mêmes résultats (voir fig. 6.20).
Méthode de Vavrycˇuk (2014)
La méthode de Vavrycˇuk (2014) est une inversion conjointe des orientations des contraintes
et des failles, utilisant la méthode deMichael (1984) mais par itérations, ce qui permet d’identifier
le plan de faille plus précisément grâce à un critère d’instabilité de faille (le plan nodal choisi est
le plan le plus instable et donc le plus susceptible de rompre). La validité de la contrainte d’insta-
bilité de la faille peut être vérifiée grâce à la représentation des failles sur le diagramme du cercle
de Mohr : les failles identifiées sont concentrées dans l’aire de validité du critère de rupture de
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FIGURE 6.19 – Solutions focales obtenues (projection de Schmidt, hémisphère inférieur). Chaque évène-
ment est identifié par son numéro (cf fig. 6.18). A gauche, l’ensemble des solutions issues de FOCMEC et
la répartition des axes P (vert) et T (jaune) correspondants. Au centre, les solutions issues de FPFIT (car-
rés pour les axes P, triangles pour les axes P) et répartition des polarités des ondes P par stations (en bleu,
cercles pleins pour une polarité en compression, cercles vides pour une polarité en dilatation). A droite,
la solution FPFIT retenue, ainsi que les axes P et T correspondants. La couleur est fonction de la classe de
qualité A (noir), B (orange) ou C (rouge).
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Mohr-Coulomb (fig. 6.20 et annexe D.9). La première étape de l’algorithme consiste donc à choi-
sir un plan nodal aléatoirement et d’appliquer la méthode de Michael (1984), puis les itérations
suivantes sont guidées par la contrainte d’instabilité de faille. Si le choix aléatoire du plan de faille
lors de la première étape se révèle bon, les itérations suivantes ont quand même lieu mais per-
mettent d’améliorer la précision du rapport R, dont la valeur est fortement biaisée si les plans de
failles choisis ne sont pas bons. Les incertitudes ne sont pas calculées par l’approche statistique
de bootstrapping de Michael (1987) mais correspondent aux différences maximales entre les ré-
sultats de l’inversion avec des données bruitées ou non, ce qui permet de prendre en compte des
incertitudes probables sur certains plans nodaux.
Tenseurs des contraintes obtenus, qualité et incertitudes
L’application de la méthode de Vavrycˇuk (2014) à l’ensemble des mécanismes au foyer (8) (fig.
6.20) ou sans prendre en compte les mécanismes identiques (6) (annexe D.9) donne des résul-
tats très similaires. Le rapport R ("shape ratio") est faible (0,2932 et 0,3292 respectivement). La
contrainte d’instabilité des failles semble être valide pour les 6 failles sélectionnées par l’algo-
rithme. La distribution des axes P est répartie selon une direction NW-SE, et les axes T sont locali-
sés dans le quadrant NE à l’exception d’une solution. La contrainte maximum σ1 présente un azi-
mut compris entre N140 et N170 avec un fort plongement, et la contrainte σ2 un azimut compris
entre N280 et N300 avec un plus faible plongement quasi jusqu’à l’horizontale. La direction de la
contrainte minimum σ3 est comprise entre N30 et N45 avec un faible plongement. Les directions
des contraintes σ1 et σ2 sont donc réparties selon un axe globalement NW-SE, mais présentent
une certaine dispersion. La direction de la contrainte minimum σ3 semble être relativement bien
contrainte.
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FIGURE 6.20 – Méthode de Vavrycˇuk (2014) appliquée à l’ensemble des mécanismes au foyer du réseau
MACHE (8 au total). Représentation des failles sur le diagramme du cercle de Mohr (a) et distribution de
l’ensemble des rapports R calculés (b). Répartition des contraintes principales pour chaque mécanisme
au foyer (en bleu) et globales (en vert) (c). Aire de confiance des axes des contraintes principales σ1, σ2 et
σ3 (d). L’application de la méthode de Vavrycˇuk (2014) sans prendre en compte les mécanismes au foyer
identiques (6 mécanismes au foyer considérés au total) se situe en annexe D.9.
235
CHAPITRE 6. SISMICITÉ INSTRUMENTALE DE LA VENDÉE LITTORALE :
APPORT D’UNE EXPÉRIENCE SISMOLOGIQUE TEMPORAIRE DÉDIÉE
6.6 Analyse et interprétation de la sismicité en Vendée littorale
Grâce au déploiement du réseau MACHE, nous avons pu localiser 58 évènements dans le Ma-
rais Breton et la Baie de Bourgneuf, demars 2016 à octobre 2017 (catalogue de sismicité en annexe
D.4). Seuls les séismes ayant une incertitude sur la profondeur hypocentrale inférieure à ± 10km
sont représentés sur la figure 6.21, pour les trois réseaux (VENDE, LRYON etMACHE). La distribu-
tion des épicentres semble diffuse mais la majorité de l’activité se situe dans le Marais breton, de
part et d’autre de la faille de Machecoul.
FIGURE 6.21 – Localisation de la sismicité entre juillet 2011 et octobre 2017 dans le Marais Breton et la Baie
de Bourgneuf (erreur en profondeur inférieure à± 10km). Les couleurs représentent les 3 réseaux différents
déployés. Les évènements du réseauMACHE (en rose) sont identifiés (catalogue en annexe D.4).
6.6.1 Groupements temporels de séismes
Malgré la répartition diffuse de la microsismicité dans notre zone, deux groupements tempo-
rels de séismes sont à noter. Tout d’abord l’essaim de Challans, localisé grâce au réseau VENDE
qui a eu lieu en avril 2012 et localisé au coeur du Marais Breton. Une trentaine d’évènements ont
eu lieu en 17 jours, a une profondeur comprise entre 20 et 25 km. Les magnitudes de coda sont
comprises entre 0,5 et 2,2 et l’évènement principal a eu lieu le 28 avril 2012. Cet essaim amotivé le
redéploiement du réseau VENDE dans le but d’étudier le risque sismique dans la région de la Baie
de Bourgneuf et du Marais Breton. Toutefois, sa position hors du réseau VENDE ne nous permet
pas de réaliser des mécanismes au foyer fiables.
Le second groupement de séismes à noter concerne 3 séismes localisés grâce au réseauMACHE
entre les stations CYRR et MACH, à proximité et au sud de la trace supposée de la faille de Ma-
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checoul. Ces évènements ont eu lieu en moins d’une heure entre les 20 et 21 juillet 2016, à une
profondeur d’environ 10 km et ont unemagnitude comprise entre 1,2 et 2,8 (évènements N°22, 23
et 24 du catalogue de sismicité du réseau MACHE en annexe D.4).
6.6.2 Les résidus et erreurs de localisation
Le réseau VENDE et l’essaim de Challans
La profondeur des évènements de l’essaim de Challans varie entre 18,1 et 27,2 km (fig. 6.24) et
semble montrer une distribution particulière. En effet, plus les évènements sont éloignés du trait
de coupe, plus la profondeur hypocentrale est faible.
L’essaimdeChallans est situé hors du réseau VENDE (figs. 6.1 et 6.21). La station la plus proche
de l’essaim est la station CHAT est largement excentrée et isolée du reste du réseau VENDE (fig.
6.1), et a été conservée pour le réseau MACHE (fig. 6.2).
Lors du processus de localisation, c’est la station la plus proche qui détermine le mieux la
localisation en profondeur de l’évènement. En effet, l’hypocentre peut être placé sur un rayon
défini par la distance hypocentrale (fig. 6.22 en bleu) qui est fixe puisqu’elle est contrôlée par les
temps d’arrivée déterminés par les pointés. Il y a ainsi un fort degré de liberté sur la profondeur
des évènements et par conséquent sur la distance épicentrale (fig. 6.22 en rouge), qui est pour
l’essaim de Challans quasi uniquement contrôlée par la station CHAT.
Les évènements de l’essaim de Challans pourraient donc probablement avoir une profondeur
moins importante, et être plus éloignés de la station CHAT c’est-à-dire situés plus au NNW (figs.
6.21 et 6.24). Nous proposons donc de rattacher l’essaim de Challans en profondeur à l’évène-
ment le plus proche localisé par notre réseau MACHE, fournissant probablement de meilleures
profondeurs, soit l’évènement n°49 situé à une profondeur de 7,4 km ± 4,8 km (fig. 6.21 et annexe
D.4).
FIGURE 6.22 – Illustration de la variabilité de localisation des évènements de l’essaim de Challans (fig. 6.21).
En rouge : degré de liberté sur la profondeur et la distance épicentrale. En bleu : cercle de rayon égal à la
distance hypocentrale à la station CHAT (triangle noir).
Le réseauMACHE
Les résidus obtenus lors de la localisation des évènements sont globalement bien répartis,
mais restent élevés (figs. 6.7 et 6.8), et aucune amélioration significative n’a pu être obtenue en
ajoutant une correction temporelle aux stations. Nous avons donc analysé les résidus selon la lo-
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calisation des stations, de part et d’autre de la trace supposée de la faille deMachecoul, pour cher-
cher un éventuel impact de la zone de faille. Le trajet des ondes des séismes situés dans le Marais
Breton traverse la zone de faille pour atteindre les stations au nord du réseau (par exemple les sta-
tions BERN et CYRR). La zone de faille peut ainsi être considérée comme une zone aux propriétés
spécifiques et différentes des roches environnantes. Elle peut être assimilée à une interface, mar-
quant des contrastes de vitesses liés par exemple à la fracturation, la déformation et l’altération
des roches, ou encore la présence de fluides (e.g. Jeppson et al., 2010; Jeppson and Tobin, 2015).
Ces structures peuvent marquer une direction préférentielle de propagation de la rupture et avoir
un fort impact sur la localisation des évènements et les mécanismes focaux (e.g. Hardebeck et al.,
2007; Lewis et al., 2007).
De plus, la faille de Machecoul marque la transition entre les roches du socle au nord et les
roches sédimentaires pliocènes et quaternaires du Marais Breton au sud (fig. 6.2). Les stations
du réseau MACHE sont localisées de part et d’autre de la faille, sur des milieux différents. Les
ondes traversent donc deux milieux différents selon la localisation de la source sismique de part
et d’autre de la faille (fig. 6.23) :
• au nord, le milieu est homogène et l’angle d’incidence ne varie pas.
• au sud, le milieu est hétérogène et l’angle d’incidence varie entre les roches du socle et les
roches sédimentaires constituant le Marais Breton.
FIGURE 6.23 – Coupe schématique perpendiculaire à la faille illustrant le trajet des ondes impacté par les
différences de lithologie supposées de part et d’autre du plan de faille (roches du socle en rouge, roches
sédimentaires en jaune), selon la position de la source sismique et pour une station localisée au nord de la
faille.
Notremodèle de vitesse étant unmodèle 1D, les variations latérales de vitesses, et donc dumi-
lieu, ne sont pas prises en compte, ce qui pourrait expliquer nos résidus et erreurs de localisation
importants, même pour les évènements localisés à l’intérieur du réseau.
6.6.3 Profondeur de la sismicité
La profondeur des évènements varie de 0 à 30 km au maximum (fig. 6.24), et révèle donc une
sismicité intraplaque profonde. En coupe (fig. 6.25), la répartition en profondeur des évènements
semble indiquer deux niveaux : une première zone entre 5-15 km, et une deuxième zone plus pro-
fonde vers 20-25 km. L’existence de séismes à une profondeur supérieure à 15 km est surprenante
dans un contexte intraplaque. En effet, la profondeur sismogénique dans la région serait plutôt
aux alentours de 12-15 km (Mazabraud et al., 2005; Perrot et al., 2005).
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FIGURE 6.24 – Localisation de la sismicité entre juillet 2011 et octobre 2017 dans le Marais Breton et la
Baie de Bourgneuf (Vendée littorale). Les couleurs représentent la profondeur des hypocentres. Le trait noir
correspond à la localisation de la coupe de la figure 6.25. Le nombre de stations utilisées pour la localisation
est précisé pour les évènements du réseauMACHE uniquement (annexe D.4).
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Afin de confirmer que l’existence de ces deux zones de sismicité n’était pas reliée à un biais
lié à notre modèle de vitesse, nous avons localisé les évènements avec des modèles de vitesse
légèrement différents (5% plus rapide et 5% plus lent, annexes D.12 et D.11). La profondeur des
évènements reste sensiblement identique.
Comparaison avec le catalogue Si-Hex (1962-2009)
Nous avons alors confronté nos données à la sismicité instrumentale dans la région sur une
période de temps beaucoup plus importante. La même coupe, réalisée à partir des données du
catalogue SI-Hex (1962-2009) (Cara et al., 2015) semble indiquer la même tendance.
FIGURE 6.25 – Coupes de la sismicité, d’après le trait de coupe des figures (figs. 6.21 et D.10). A gauche,
sismicité du catalogue SI-Hex (1962-2009) (Cara et al., 2015) (les couleurs représentent les magnitudes des
évènements). A droite, sismicité des catalogues locaux des réseaux VENDE, LRYON etMACHE (les couleurs
correspondent aux 3 réseaux). Les barres d’erreur représentées correspondent aux incertitudes prof et ex
(annexe D.4). La majorité des évènements reportés sur la coupe sont situés à l’extérieur du réseau, ce qui
explique les barres d’erreur importantes associées aux hypocentres.
Il convient toutefois d’être prudent sur les profondeurs hypocentrales du catalogue SI-Hex qui
sont généralement faiblement résolues. Pour leMassif Armoricain et pour la période 1980-2004, le
catalogue SI-Hex considère les localisations hypocentrales calculées par Arroucau (2006). Pour les
autres évènements, le protocole utilisé par Cara et al. (2015) induit un rassemblement des séismes
à la limite basse de la première couche du modèle de vitesse utilisé, à 20 km de profondeur. En
effet, si aucune profondeur n’est trouvée en premier lieu, l’inversion est relancée avec une série de
profondeurs fixées échantillonnant la croûte et le manteau supérieur. Si une amélioration signi-
ficative du RMS est obtenue avec une des profondeurs, la profondeur est retenue, sinon elle sera
fixée par un analyste. Trois séismes sont situés à une profondeur > 20 km, n’entrant donc pas dans
le groupe à 20 km lié au modèle de vitesse :
• 20/08/1963 Mw SIHEX 2,8 à 22 km de profondeur
• 09/11/1982 Mw SIHEX 3,3 à 25 km
• 22/06/2005 Mw SIHEX 2,9 à 20 km
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Parmi ces évènements profonds, seul l’évènement de 1982 doit bénéficier de la localisation régio-
nale proposée par Arroucau (2006), mais c’est également le cas pour la majorité des évènements
situés à 20 km de profondeur.
Nous proposons donc de discuter la présence de ces séismes profonds intraplaques à partir
d’une estimation de l’épaisseur sismogène locale.
L’épaisseur sismogène en Vendée littorale
L’épaisseur sismogène de la lithosphère dépend des propriétés rhéologiques de la croûte et gé-
néralement, la distribution en profondeur de la sismicité est un bon indicateur de la position de la
transition fragile-ductile, révélatrice du contrôle de la composition de la croûte et du gradient géo-
thermique (e.g. Sibson, 1982;Meissner and Strehlau, 1982; Lamontagne and Ranalli, 1996; Albaric,
2009). L’impact des variations locales de la rhéologie dans le Massif Armoricain sur la distribution
de la sismicité a été mis en évidence lors des travaux de Mazabraud (2004) et Arroucau (2006) qui
mentionnent sa relation avec les hétérogénéités d’échelle crustale.
Les mesures du flux de chaleur de surface permettent de déduire le champ de température en
profondeur sur l’ensemble de la croûte. Dans le MA, une quarantaine de points de mesure du flux
de chaleur en surface ont été réalisés (e.g. Vigneresse et al., 1987; Jolivet et al., 1989) et montrent
des variations latérales significatives. Le flux de chaleur de l’ouest de la France est caractérisé par
des valeurs assez faibles pour une région continentale (40mW/m2) traversées par une zone de flux
de chaleur plus élevée (entre 80 et 120 mW/m2) large d’une cinquantaine de kilomètres longeant
la bordure nord du CSA à proximité de Nantes (Jolivet et al., 1989). Au niveau du littoral et sauf
exception pour la côte nord du MA située dans la continuité de la zone à flux élevé, les valeurs du
flux de chaleur en surface sont généralement faibles (< 50 mW/m2).
A l’échelle du MA, la sismicité n’est pas répartie de manière uniforme par rapport au flux de
chaleur et se concentre principalement dans les zones où le flux de chaleur est compris entre 70
et 90 mW/m2 (Mazabraud, 2004; Arroucau, 2006). Dans le couloir de forte production de cha-
leur crustale mise en évidence par Jolivet et al. (1989) où le flux de chaleur en surface dépasse 90
mW/m2, la densité de séismes est plus faible (Mazabraud, 2004; Arroucau, 2006).
Dans leMassif Armoricain, leMoho est situé à environ 30 kmde profondeur d’après Grad et al.
(2009). Toutefois, Haugmard (2016) rassemble plus d’une dizaine de mohographies établies dans
le Massif Armoricain ces 30 dernières années à partir de diverses études (données sismologiques,
gravimétriques, sismiques réfraction et réflexion ...) montrant une variabilité des estimations de la
profondeur du Moho qui pourrait être plutôt comprise entre 30 et 35 km en Vendée littorale. Plus
localement, la position du Moho déterminée lors d’études géophysiques menées dans les nappes
de Champtoceaux par Martelet et al. (2004) indiquerait que l’épaisseur de la croûte serait d’en-
viron 32 km. Lefort and Agarwal (2002) estime une profondeur du Moho plus importante et sur-
tout variable très localement, comprise entre 32 km au niveau de Noirmoutier et 34 km dans l’est
du Marais Breton. La série d’ondulations de la surface du Moho sous le Massif Armoricain serait
d’après Lefort and Agarwal (2002) liée à la trace d’un processus de boudinage associé à l’ouverture
du Golfe de Gascogne au Crétacé.
Dans le MA, la sismicité est concentrée dans les régions où la profondeur du Moho est la plus
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importante (34 km), excepté dans le couloir de fort flux de chaleur où la profondeur du Moho at-
teint 34 km également mais dans lequel la sismicité est quasi-inexistante (Arroucau, 2006).
Dans la région intraplaque de Charlevoix, étudiée par Lamontagne and Ranalli (1996), les mo-
délisations du gradient géothermique à partir d’un flux de chaleur de surface de 41 ± 10 mW/m2
permettent d’atteindre des valeurs de température, qui couplées avec la compositionmafique pré-
sumée de la croûte moyenne et inférieure, impliquent une transition fragile-ductile située à plus
de 25 km de profondeur, compatible avec la sismicité intraplaque profonde locale.
Wong and Chapman (1990) déterminent également que les séismes intraplaques de l’ouest
des Etats-Unis sont situés dans des zones où les valeurs du flux de chaleur en surface sont consi-
dérées comme faible pour des régions intra-continentales. Pour une épaisseur crustale moyenne
d’environ 30 km et un flux de chaleur de surface de 47± 4mW/m2 (De Rito et al., 1989), le gradient
géothermique calculé par Wong and Chapman (1990) dans le Ventura basin en Californie du sud
atteint des températures inférieures à 400°C compatibles avec une croûte inférieure fragile, auto-
risant ainsi les séismes profonds intraplaques localisés par Bryant and Jones (1989) entre 20 et 30
km de profondeur.
Notre zone d’étude étant située en région littorale, on peut faire l’hypothèse que le flux de cha-
leur en surface est équivalent aux autres régions côtières du MA et est donc faible (< 50 mW/m2,
Jolivet et al., 1989). Il n’y a toutefois pas demesures locales pour le confirmer. D’autre part, l’épais-
seur de la croûte semble être d’une trentaine de kilomètres. Les profils géothermiques calculés
dans le Massif Armoricain par (Vigneresse et al., 1988) à partir de valeurs du flux de chaleur en
surface indiquent que la température de 300°C, qui marque le seuil de plasticité du quartz (e.g.
Scholz, 2002) peut être atteinte entre 15 et 25 km selon que la répartition de la production de
chaleur soit considérée exponentielle ou linéaire. Ceci pourrait donc indiquer que la profondeur
sismogène en Vendée littorale pourrait tout à fait être compatible avec les séismes intraplaques
profonds que nous avons enregistrés au cours de notre étude sismologique dédiée.
6.6.4 Le rapport Vp/Vs
Le rapport Vp/Vs peut-être influencé par plusieurs paramètres, tels que les variations litholo-
giques et plusieurs paramètres liés à la porosité des roches (par exemple la pression de pores, la
morphologie des pores exprimée par l’"aspect ratio" correspondant au rapport hauteur/largeur
des pores ; O’Connell and Budiansky, 1974; Zhao and Negishi, 1998; Dvorkin et al., 1999; Nakajima
et al., 2001; Takei, 2002; Moretti et al., 2009)
Un rapport Vp/Vs faible peut indiquer soit une diminution de Vp, soit une augmentation de
Vs, soit les deux. De faibles rapports Vp/Vs attribués à la présence d’eau ou gaz se retrouvent dans
différents contextes tels que les zones géothermales (Julian et al., 1996, 1998), les zones d’exten-
sion active dans les Appenins (Moretti et al., 2009) ou les régions volcaniques au Japon et en Is-
lande par exemple (Nakajima et al., 2001; Tryggvason et al., 2002). Ces zones de faible Vp/Vs sont
généralement actives sismiquement (e.g. Powell et al., 2010).
Un rapport Vp/Vs faible peut être lié à la présence de remplissage d’eau ou de gaz dans les frac-
tures présentant un "aspect ratio" élevé (Nakajima et al., 2001; Takei, 2002), à des zones saturées
en fluides ou encore à des variations lithologiques (Powell et al., 2010).
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Les conditions hydrologiques, qui ont un impact sur la pression de pores, sont également à
prendre en compte lors de l’interprétation d’un faible rapport Vp/Vs. Plusieurs études ont dé-
montré que les eauxmétéoriques peuvent être présentes dans les zones de failles jusqu’à des pro-
fondeurs pouvant atteindre la moitié de la croûte (e.g. McCaig, 1988; Sibson, 1994; Boiron et al.,
1996; McCaig et al., 2000; Yonkee et al., 2003; Mark et al., 2004; Imber et al., 2008; Wibberley et al.,
2008). La présence d’eau en surface dans le Marais Breton joue donc certainement un rôle dans le
faible rapport Vp/Vs obtenu pour les évènements situés à l’intérieur du réseau (1,61 voir fig. 6.14).
Les conditions minéralogiques sont également importantes. En effet, un faible rapport Vp/Vs
peut également être lié à la présence de roches riches en quartz (e.g. Koch, 1992). Powell et al.
(2010) observent un rapport Vp/Vs de 1,62 pour des roches contenant environ 80% de silice (pour-
centage en masse).
Enfin, la fracturation du socle bien visible dans les zones où il affleure (fig. 3.21), peut égale-
ment induire des contrastes de vitesse et ainsi impacter le rapport Vp/Vs (e.g. Jeppson et al., 2010;
Jeppson and Tobin, 2015).
6.6.5 Distribution desmécanismes au foyer
Les mécanismes au foyer retenus sont représentés en carte sur la figure 6.26. Parmi les 8 évè-
nements sélectionnés pour calculer les mécanismes au foyer, 6 sont situés proches de la faille de
Machecoul : 2 évènements proches de la côte, près de la Bernerie-en-Retz (N°53) et Bouin (N°49),
ainsi que 4 évènements situés entre les stations CYRR etMACH (N° 22, 23, 24 et 46). Un évènement
est situé dans leMarais Breton (N°29), au sud des 4 évènements précités, et enfin, un évènenement
localisé au SE deNoirmoutier (N°27). Nous pouvons ainsi les regrouper en 3 zones : près de la côte,
dans le Marais Breton et enfin Noirmoutier.
Les solutions focales obtenues décrivent des géométries demouvement sur la faille soit de type
décrochant, soit normal (fig. 6.26 et 6.17). Les mécanismes situés près de la côte présentent une
géométrie en décrochement avec une structure orientée E-W ouN-S, alors que lesmécanismes si-
tués dans le Marais Breton plus à l’est présentent majoritairement une géométrie en extension de
direction NE-SW (sauf pour l’évènement N°46 qui est décrochant et orienté NWW-SEE). L’évène-
ment de Noirmoutier (N°27) présente également une géométrie en extension, mais avec des plans
nodaux plus orientés N-S.
La répartition des axes P et T des solutions de FOCMEC est assez variable (fig. 6.19). Les 3
évènements de la crise de juillet 2016 (N°22, 23 et 24), situés entre les stations CYRR etMACH, pré-
sentent une répartition des axes P en diagonale NW-SE, avec des axes T situés de part et d’autre
dans les quadrants NE et SW. L’évènement N°29 situé plus au Sud a une répartition globalement
similaire, mais l’étendue des axes P est plus marquée vers le SW et les axes T sont essentiellement
localisés dans le quadrant NE. Pour les évènements situés près de la côte, seul l’évènement N°49
montre clairement une répartition des axes P et T en 4 quadrants opposés. Enfin, pour l’évène-
ment N°27 de Noirmoutier, les axes P et T sont répartis sur la demi-sphère Est et Ouest, respec-
tivement. Pour les solutions FPFIT, la distribution des axes P et T semble suivre une tendance
globale : les axes P sont répartis sur une direction NW-SE, avec un pendage allant de la verticale
(mécanismes normaux) à l’horizontale (mécanismes décrochants) et les axes T sont majoritaire-
ment situés dans le quadrant NE, tous évènements confondus.
Etant donné le faible nombre de mécanismes au foyer obtenus, et leur qualité, il convient de
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FIGURE 6.26 – Zoom sur les 8mécanismes au foyer obtenus pour les évènements internes au réseauMACHE
(projection de Schmidt, hémisphère inférieur). Chaque mécanisme est identifié par le numéro de l’évène-
ment (cf fig. 6.18). Les couleurs correspondent aux classes de qualité (cf. fig. 6.17).
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rester prudent quant à leur interprétation. On peut toutefois noter un lien entre la géométrie et les
mouvements associés selon la localisation des évènements, ainsi que la cohérence avec la propo-
sition d’unmouvement quaternaire associé à la faille deMachecoul supposé décrochant et normal
par Baize et al. (2013).
FIGURE 6.27 – Projection en coupe des mécanismes au foyer déterminés dans cette étude, selon 10 km
de part et d’autre du trait de coupe représenté sur la figure 6.26. Le plan de la faille de Machecoul et son
aplanissement probable en profondeur sont représentés en pointillés rouges.
La projection en coupe des évènements localisés et des mécanismes au foyer obtenus nous
permet de proposer une géométrie des structures potentiellement à l’origine de l’activité sismique
locale. La coupe est réalisée perpendiculairement à la rupture de pente suspectée comme étant
l’expression en surface de la faille de Machecoul, et les séismes projetés sont compris dans une
zone qui s’étend de 10 km de part et d’autre du trait de coupe.
Nous proposons ainsi pour la faille de Machecoul, une géométrie de la faille principale avec
un pendage d’environ 60° - 65° vers le SW. Cette orientation est en accord avec la délimitation
du bassin formé par le Marais Breton, au sud de la rupture de pente. La localisation de quelques
évènements à une vingtaine de kilomètres de profondeur nous amène à proposer l’aplanissement
de la structure à cette profondeur.
D’après les solutions des mécanismes au foyer, les structures à fort pendage vers le NE pour-
raient être reliées à unemicrosismicité sur les failles antithétiques dans le bassin duMarais Breton.
La sismicité située au nord de l’expression en surface probable de la faille de Machecoul dans le
compartiment inférieur pourrait être reliée à l’accident de Ste-Pazanne - les Essarts, dont le pen-
dage supposé est également vers le sud.
6.6.6 Tenseur des contraintes local
Le champ de contraintes régional actuel en Europe de l’Ouest est influencé par les effets de la
convergence des plaques Europe et Afrique, et par la force de poussée de la ride médio-atlantique
(Grünthal and Stromeyer, 1992; Müller et al., 1992). L’orientation de la contrainte compressive ho-
rizontale maximum σHmax ou SH est globalement uniforme et correspond à une compression
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NW-SE (Ahorner, 1975; Gölke and Coblentz, 1996). D’après les inversions des contraintes réalisées
à partir de nos mécanismes au foyer, la direction σ1 et σ2 serait comprise dans un axe NW-SE. Il
semblerait donc qu’en Vendée littorale, SHmax corresponde à σ1 ou σ2. Nos résultats s’inscrivent
donc dans le régime décrochant et normal, avec σ1 de direction NW, auquel est globalement sou-
mis l’ouest de la France (Mazabraud et al., 2005) (fig. 6.28).
FIGURE 6.28 – Champ de contraintes régional sur la marge atlantique française. Les flèches noires corres-
pondent à la direction de compression horizontale maximum (σHmax), d’après Mazabraud et al. (2005).
Toutefois, contrairement à la direction de σ3 qui apparaît relativement bien contrainte, les di-
rections de σ1 et σ2 montrent une forte variabilité. Cette variabilité pourrait expliquer les pertur-
bations en extension retrouvées localement au sud du CSA, qui pourraient être liées à la rotation
anti-horaire de lamicroplaque Ibérie (Mazabraud et al., 2005) et/ou à la présence d’hétérogénéités
structurales (Mazabraud et al., 2013).
6.7 Retour d’expérience
6.7.1 La géométrie du réseauMACHE
Le réseauMACHE est assez centré sur leMarais Breton et aurait pu être déployé un peu plus au
nord de la trace supposée de la faille de Machecoul, afin d’englober la sismicité localisée par cette
étude dans le compartiment inférieur. Les localisations de ces évènements auraient étémeilleures,
tout en gardant une bonne répartition azimutale par rapport aux évènements se produisant dans
leMarais Breton. Toutefois l’élargissement du réseaupourrait empêcher la détectiondes très faibles
évènements, ce qui représente la quasi totalité de nos résultats. La densification du réseau au
coeur du Marais Breton aurait également pu apporter des améliorations sur la localisation des
évènements et éventuellement combler le gap azimutal lié à la Baie de Bourgneuf.
6.7.2 Lemodèle de vitesse
D’après la configuration du réseau MACHE, les ondes traversent beaucoup d’hétérogénéités
dans le Marais Breton (fig. 6.23) et l’utilisation d’un modèle de vitesse 1D ne semble donc pas
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idéale. La construction d’un modèle de vitesse 3D pourrait permettre d’adapter le modèle de vi-
tesse très localement, par exemple en prenant en compte la variation de l’épaisseur de sédiments
néogènes et quaternaires, observée par exemple d’après les profils de sismique réflexion et les fo-
rages. En effet, lemodèle de vitesse 5% plus lent utilisé proposait des résidus et erreurs plus faibles
lors de la localisation (Annexe D.11).
6.7.3 Intégration de signaux des réseaux nationaux
L’intégration de données des stations RESIF et LDG à celles du réseau MACHE, ainsi que des
données du réseau temporaire PYROPE pour le réseau VENDE (et l’essaimdeChallans), a été envi-
sagéemais n’a pas pu être faite. Aussi, l’ajout de signaux issus de stations du LDGpouvant être éloi-
gnées au minimum de plus d’une centaine de kilomètres (QUIFF et MFF pour les plus proches 1)
pourrait augmenter considérablement le biais lié au modèle de vitesse.
En effet, du simple fait de la différence de géométrie des réseaux, le réseau local MACHE a
permis de localiser 38 évènements supplémentaires que le réseau du LDG, d’ampleur nationale
(fig. 6.29). Seul un évènement référencé dans le catalogue national du LDG n’a pas été détecté
avec le réseau local MACHE (fig. 6.29, en rouge). Localisé dans l’estuaire de la Loire et de ML−LDG
1,5, il est excentré et situé hors du réseau MACHE.
FIGURE 6.29 – Localisation de la sismicité entre le 25 janvier 2016 et le 31 octobre 2017 d’après le réseau
MACHE (en rose, 58 évènements, voir catalogue en annexe D.4) et le réseau national du LDG (en bleu, 20
évènements). Pour le réseau MACHE, seul les évènements localisés avec une incertitude en profondeur
inférieure à ± 10 km sont représentés sur la carte.
Pour un même évènement, les localisations réalisées par le LDG et dans cette étude à partir
1. http ://www-dase.cea.fr/
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des données du réseau MACHE sont très différentes (fig. 6.29). Toutefois, aucune tendance ne
semble pouvoir être définie. Les magnitudes locales ML−LDG sont globalement supérieures aux
ML déterminées avec notre réseau local, d’un écart compris entre 0,4 et 1.
6.7.4 Mécanismes au foyer et plans de rupture
Dans notre étude, les limitations dans la détermination des mécanismes au foyer résident
principalement dans le faible nombre de polarités disponibles par évènement, ainsi que dans la
difficulté de pointé liée à la faible magnitude des évènements observés. Le faible nombre d’évè-
nements situés à l’intérieur du réseau limite considérablement les possibilités de détermination
des solutions focales en raison du gap azimutal. Enfin, les évènements enregistrés étant de très
faibles magnitudes, ils ne peuvent que concerner des plans de rupture de taille réduite, de l’ordre
dumètre. Il apparaît donc difficile de relier cettemicrosismicité à des plans de faille d’échelle crus-
tale, telles que la faille de Machecoul ou l’Accident de Ste Pazanne - Les Essarts, mais plus proba-
blement à des fractures associées. La sismicité actuelle en Vendée littorale semble donc s’inscrire
dans le contexte du Massif Armoricain, sans organisation spatio-temporelle particulière permet-
tant de la relier à des structures.
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L’objectif de mon travail de recherche était d’étudier l’activité de la faille de Machecoul située
en Vendée littorale et considérée comme une des potentielles candidates à l’origine du séisme
historique majeur de l’ouest de la France du 25 janvier 1799 (M6, séisme de Bouin).
Dans ce but, nous avons adopté une stratégie pluridisciplinaire présentant une continuité
terre-mer liée à la position littorale de la zone d’étude et s’appliquant à différentes échelles de
temps (courte et longue) étant donné le contexte intraplaque à faible taux de déformation qu’est
celui de la France métropolitaine, particulièrement dans le Massif Armoricain. Nous avons ainsi
combiné plusieurs méthodes parmi lesquelles : une étude sismologique, deux campagnes de géo-
physique marine, une étude morphotectonique, une étude gravimétrique, ainsi que les analyses
d’une base de données de forages et d’une base de données macrosismiques. L’ensemble de ce
travail fera l’objet de publications, dont une actuellement en cours de rédaction.
La faille de Machecoul étant peu décrite dans la littérature, notre étude permet tout d’abord
de mieux connaître son expression en surface ainsi que sa géométrie en profondeur. Nous avons
ensuite pu contraindre la géométrie des bassins sédimentaires qu’elle délimite aussi bien à terre
qu’en mer. A partir de l’étude des remplissages de ces bassins, nous pouvons proposer une hy-
pothèse sur l’activité de cette faille depuis le Mésozoïque/Eocène jusqu’à l’actuel. Enfin, l’étude
sismologique temporaire nous a permis de caractériser la sismicité actuelle en Vendée littorale
afin de discuter la potentielle implication de la faille de Machecoul dans l’évènement historique
significatif du 25 janvier 1799.
7.1 La faille deMachecoul
A partir des données de bathymétrie haute résolution, de la géomorphologie (MNT terrestre)
et des profils de sismique réflexion, nous avons pu déterminer que le système de failles deMache-
coul a une géométrie complexe et segmentée qui s’étend à terre et enmer formant ainsi la bordure
nord duMarais Breton et de la Baie de Bourgneuf (fig. 7.1).
A terre, la signature topographique de la faille est très ténue et fortement anthropisée (fig.
4.3). Elle est constituée de trois segments de failles majeurs qui mettent en contact le socle pa-
léozoïque et un remplissage sédimentaire plio-quaternaire (fig. 3.8) d’orientation globale N110.
La trace morphologique de la faille s’atténue progressivement vers l’est (figs. 4.2 et 4.5).
Dans la zone d’estran de la Bernerie-en-Retz, des roches du socle affleurent dans le prolon-
gement à l’ouest de la trace de la faille à terre et s’étendent de façon plus ou moins discontinue
dans la Baie de Bourgneuf, parallèlement à la côte. On les retrouve également au large de la Pointe
de Préfailles (fig. 3.8). Les données de bathymétrie haute résolution et les données de sismique
réflexion, nous permettent d’associer ces roches affleurantes et sub-affleurantes à l’expression de
la faille de Machecoul sur le fond de la Baie de Bourgneuf et en profondeur (figs. 4.2, 5.33 à 5.37).
Ainsi, en mer, le système est constitué de deux failles parallèles situées le long de la côte et dans
la baie. La trace de la faille est plus discontinue et sinueuse et présente des segments distincts
dans la baie. Le segment le plus visible, d’une longueur de 7,5 km environ, se trouve au large de
la pointe de Préfailles. On peut l’observer presque entièrement sur nos données de bathymétrie
haute-résolution (figs. 4.4 et 4.6).
Les failles du système de Machecoul sont des failles normales à pendage sud-ouest (fig. 7.1).
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FIGURE 7.1 – Bloc diagramme représentant les systèmes de failles en Vendée littorale. La faille deMachecoul
est en rouge. Les coupes présentées dans ce chapitre correspondent aux traits bruns.
Les valeurs des pendages ont pu être déterminées enmer à partir des profils de sismique réflexion.
Au large de la pointe de Préfailles, le pendage de la faillemineure au nord n’a pas pu être déterminé
avec certitude, mais nous estimons que la faille majeure sud a un pendage d’environ 60°. Au large
de Pornic l’escarpement du segment oriental de la faille sud est également incertain d’après nos
données.
L’étude gravimétrique à terre par le calcul de l’anomalie de Bouguer indique une répartition
différente des masses de part et d’autre de la trace de la faille de Machecoul (fig. 5.19) mais seule
une distribution plus homogène et surtout plus adaptée des données gravimétriques permettrait
de contraindre avec précision la géométrie en subsurface de la faille.
7.2 Géométrie des bassins sédimentaires, remplissage et activité des
failles
La géométrie des bassins sédimentaires délimités aussi bien à terre qu’en mer par le système
de failles de Machecoul a été étudiée à partir des cartes géologiques, des données de gravimétrie,
des données de forages et des profils de sismique réflexion. Elle est présentée sous la forme de 3
coupes et du profil de l’anomalie de Bouguer correspondante, illustrant la variabilité terre-mer de
la zone d’étude duMarais Breton et de la Baie de Bourgneuf (figs. 7.1 et 7.2).
Chaque coupe est détaillée à partir des principaux résultats issus de chaque type de données
étudié et nécessaire à la compréhension de la zone d’étude (dans le corps du texte pour la figure
7.3 pour plus de lisibilité et dans les légendes pour les figures 7.4 et 7.5).
Au nord, l’amplitude de la signature gravimétrique du bassin du Marais Breton observée à
partir de l’anomalie de Bouguer est faible (5 mGal, fig. 5.19) mais cohérente avec les épaisseurs de
remplissage sédimentaire et la profondeur du bassin fournie par les données de forage (Fig. 5.23)
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FIGURE 7.2 – Carte représentant le système de failles de Machecoul (en rouge) et les bassins duMarais Bre-
ton et de la Baie de Bourgneuf. Pour plus de lisibilité, seule une partie des données utilisées pour construire
les trois coupes (traits bruns) illustrant la géométrie des bassins et l’architecture sédimentaire sont repré-
sentées : l’épaisseur du remplissage plio-quaternaire et les forages étudiés.
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d’après les résultats de la modélisation effectuée (figs. 5.24 et 5.27). Le socle est situé à une qua-
rantaine demètres de profondeur à proximité de la faille deMachecoul puis s’enfonce légèrement
jusqu’à 45m vers le sud alors que le toit de l’Eocène devient de plus en plus superficiel, impliquant
une augmentation considérable de l’épaisseur des dépôts d’âge éocène. L’épaisseur des sédiments
d’âge pliocène à quaternaire est ainsi deux fois plus importante au pied de la faille de Machecoul
(18m) que plus au sud (7m, fig. 5.45), étant donné que l’Eocène affleure au cœur duMarais Breton
au niveau de la ville de Bouin où l’anomalie gravimétrique est positive.
Au sud de Bouin, la structure en profondeur n’est malheureusement pas contrainte en l’ab-
sence de forages. Toutefois, on peut faire l’hypothèse d’un remplissage plio-quaternaire de faible
épaisseur étant donné la présence de petits affleurements d’Eocène visibles sur les cartes géo-
logiques (fig. 3.8). L’anomalie de Bouguer est cependant de nouveau négative jusqu’au nord de
St-Gervais où elle redevient franchement positive (fig. 5.19), le socle y affleurant nettement et for-
mant un relief d’une altitude similaire à celle du Pays de Retz. Nous proposons donc une faille
normale à pendage vers le nord décalant le socle et contrôlant les dépôts éocènes dont l’ampli-
tude ne peut toutefois pas être estimée à partir des informations dont nous disposons. La partie
nord duMarais Breton pourrait ainsi correspondre à un bassin asymétrique encadré au nord et au
sud par deux failles normales de pendage opposé, et duquel les dépôtsMésozoïques sont absents.
Au niveau de St-Gervais, le socle cristallin et l’Eocène affleurent (fig. 3.8) et deux forages nous
permettent de placer l’Eocène jusqu’au moins 45 m de profondeur (fig. 7.3). L’anomalie de Bou-
guer est faiblement négative voire nulle. Une telle répartition en profondeur des dépôts éocènes
au sein de deux affleurements de socle cristallin pourrait correspondre à un petit bassin contrôlé
par deux failles normales à pendage opposé (fig. 7.3).
Dans la partie sud-ouest duMarais Breton, le socle cristallin est demanière générale plus pro-
fond qu’au nord-ouest (entre -39 à -45 m et -65 à -121 m respectivement, fig. 7.3). Etant à l’af-
fleurement au sud de St-Gervais, il s’approfondit rapidement pour atteindre -65 m, ce qui pour-
rait indiquer la présence d’une autre faille normale à vergence sud-ouest, déjà proposée sur les
cartes géologiques (fig. 3.8, en pointillés). Toutefois, le forage le plus proche étant situé à environ
4 km au sud-ouest de cette faille, nous ne disposons pas d’informations sur la géométrie du socle
et des dépôts à proximité de cette faille. L’épaisseur des sédiments plio-quaternaires semble être
plutôt stable puis augmente significativement à proximité du trait de côte. On pourra également
noter la présence d’un relief assimilé aux dunes de St-Jean-de-Monts. L’épaisseur des sédiments
éocènes est nettement plus importante qu’au nord-ouest du Marais Breton et comprise entre 60
et 85m (fig. 7.3). La variation brutale de la profondeur du toit du socle ainsi que la présence de sé-
diments mésozoïques entre -95 et -121 m de profondeur sur le forage situé à quelques kilomètres
de la côte à l’est de St-Jean-de-Monts, nous amènent à proposer l’existence d’une seconde faille
en profondeur, syn-éocène et à pendage vers le sud-ouest également (fig. 7.3). Cependant, nous
ne disposons pas d’indices permettant de la localiser précisément.
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Héritage et activité tectonique à long terme
La faille de Machecoul fait donc partie d’un système de failles affectant l’ensemble du Marais
Breton et de la Baie de Bourgneuf orientées WNW-ESE à W-E contrôlant plusieurs bassins à terre
et en mer (fig. 7.1).
Dans toute la partie sud duMarais Breton les données indiquent une augmentation de la pro-
fondeur aussi bien du toit du socle cristallin que des sédiments mésozoïques et éocènes d’est en
ouest. L’épaisseur du remplissage mésozoïque et éocène est plus importante vers l’ouest. Ainsi,
d’après la répartition des dépôts, l’activité depuis leMésozoïque et sans doute à l’Eocène des failles
situées au sud du système (faille de Noirmoutier, et failles au nord et au sud de St Gervais) est très
probable, avec un rejeu cumulé plus important à l’ouest qu’à l’est.
L’absence de dépôts d’âgemésozoïque dans les forages étudiés ne permet pas de se prononcer
sur une activité de la faille deMachecoul à cette période. Cependant, la profondeur du toit du socle
cristallin et de l’Eocène le long de la faille de Machecoul augmentant d’est en ouest dans toute la
partie nord duMarais Breton, nous suspectons une activité de la faille à l’Eocène. L’interprétation
des profils sismiques de la partie nord de la Baie de Bourgneuf suggèrent que les dépôts éocènes
sont très faiblement représentésmais ils constituent les grands estrans du fond de baie (Roches de
Bouin et Banc de la Vendette, fig. 5.7). Nous proposons donc également un jeu en ciseau est-ouest
de la faille pour les segments en mer de la faille de Machecoul.
Activité néogène
Les terrains miocènes étant quasi-absents en Vendée littorale excepté très localement près de
Challans (fig. 3.8), l’activité néogène a été étudiée à partir de la répartition du remplissage plio-
quaternaire. En raison de la position côtière de la Vendée littorale, deux scénarios peuvent être
possibles : (1) un contrôle par le climat et son impact sur les variations eustatiques, l’oscillation
du niveau de base de plus d’une centaine de mètre depuis le dernier maximum glaciaire rendant
possible un remplissage de paléotopographies pré-existantes, (2) un contrôle par l’activité tecto-
nique locale, permettant la création d’un espace par soulèvement du compartiment inférieur et
subsidence du compartiment supérieur et modifiant l’équilibre des processus d’érosion et sédi-
mentation à proximité de l’escarpement.
La répartition des dépôts plio-quaternaires est contrainte de manière très hétérogène dans
notre zone d’étude. Les dépocentres plio-quaternaires plus importants à l’ouest qu’à l’est dans
l’ensemble duMarais Breton pourraient indiquer une augmentation dumouvement vertical de la
faille vers l’ouest. Nous manquons toutefois d’éléments permettant de contraindre la géométrie
de ces dépôts à proximité des failles du sud du système à terre (e.g. fig. 7.3 limites de couches
supposées, en pointillés).
Pour la partie terrestre du systèmede failles deMachecoul, cette hypothèse demouvement dif-
férentiel vertical est appuyée par les zones de capturesmises en évidence dans les bassins versants
mineurs drainant le bloc inférieur en faveur des drains du bloc supérieur (Marais Beton). Toute-
fois, les valeurs des indices morphométriques de ces bassins versants ne confirment pas cette
tendance. L’analyse morphotectonique du compartiment inférieur de cette faille (Pays de Retz) a
révélé que l’incision récente du relief est relativement homogène. Ceci semble incompatible avec
un mouvement vertical différentiel latéralement à la faille (en ciseau) depuis la formation du re-
lief, probablement au Pliocène d’après l’altitude homogène d’une quarantaine de mètres. Notre
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zone d’étude correspondant à une région littorale, le niveau de base peut être associé à l’altitude
du compartiment supérieur au pied de la faille et la quantité de relief disponible à l’érosion sera
uniquement constituée par le soulèvement du compartiment inférieur (e.g. Strak, 2012). Au der-
nier maximum glaciaire, le niveau marin ayant atteint une cote de -100 à -150 m par rapport à
l’actuel, le niveau de base était bien en dessous de l’actuel et les compartiments inférieurs et su-
périeurs ont probablement été soumis à un taux d’incision équivalent. La forte incision du cours
d’eau épigénique du Tenu dans le bloc inférieur mais l’absence de perturbation de son profil en
long lorsqu’il recoupe l’escarpement tectonique pourrait traduire un soulèvement du relief long
terme lié à une très faible activité de la faille. Toutefois, l’influence des variations du niveau ma-
rin, sans intervention particulière de la tectonique, pourrait également être une explication. Nous
ne disposons malheureusement pas de données nous permettant de déterminer avec certitude
l’origine de cette variation d’incision.
Pour la partie maritime du système de failles de Machecoul, l’augmentation de l’épaisseur
des dépocentres plio-quaternaires vers l’ouest est visible sur l’ensemble de la baie étant donné la
bonne couverture de nos données de sismique réflexion (figs. 5.45 et 7.2). La morphologie du ré-
seau de paléovallées est ancienne. Elle est clairement contrôlée par la tectonique du substratum
indifférencié (socle cristallin et dépôts éocènes, fig. 5.30). Toutefois, l’enregistrement de la défor-
mation et l’estimation du caractère syn-tectonique du remplissage sédimentaire dans la vallée
principale à partir de nos données sont limités. En effet, les réflecteurs pentés localement pré-
servés contre l’escarpement de faille (figs. 5.33, 5.35, 5.34) peuvent avoir différentes origines. Ils
pourraient correspondre à des sédiments peu indurés formant des crochons liés au cisaillement
à proximité de la faille. Cette hypothèse impliquerait (1) la présence de failles synthétiques et an-
tithétiques que nous ne pouvons observer, notamment en raison de la présence du multiple au
pied de l’escarpement et (2) une disposition horizontale initiale des dépôts ce que nous ne pou-
vons confirmer. Il est également difficile d’exclure une origine tidale de ces dépôts. En effet, la
morphologie des fonds et l’impact des courants demarée a été mis en évidence par l’analyse de la
polarité des figures sédimentaires imagées sur les données de bathymétrie haute-résolution (fig.
5.50). Des barres tidales anciennes auraient ainsi pu être préservées et réincisées, avant d’être re-
couvertes par d’autres dépôts plus récents.
7.3 L’activité sismique instrumentale et historique de la faille de Ma-
checoul
Dans le zonage sismotectonique de l’IRSN, Baize et al. (2013) considèrent la faille de Mache-
coul comme une faille potentiellement active (fig. 3.16) en considérant uniquement un lien avec
une sismicité instrumentale observée mais pas d’activité sismique historique, et ce malgré la pré-
sence de l’évènement historique majeur vendéen de 1799.
7.3.1 Est-ce que la faille deMachecoul est active?
L’étude de la sismicité instrumentale récente de la Vendée littorale de juillet 2011 à octobre
2017 révèle une microsismicité répartie de façon diffuse dans le Marais Breton et le Pays de Retz
(fig. 6.21). Le plus important des petits séismes localisés pendant cette période présente une ma-
gnitude ML 3 et un hypocentre à environ 24 kilomètres de profondeur (n°57, annexe D.4). Il est
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toutefois situé sur l’île de Noirmoutier, hors de notre réseau (fig. 6.21). A proximité de la faille de
Machecoul, l’évènement le plus important a unemagnitudeML 2,8 et un hypocentre à une dizaine
de kilomètres de profondeur (n°23, annexe D.4). Il fait partie d’un groupe temporel de 3 séismes
localisés au sud de la faille de Machecoul dont les mécanismes au foyer ont pu être déterminés
(figs. 6.26 et 6.27). Leur géométrie est en extension et de direction NE-SW, ce qui n’est pas toujours
le cas dans le Marais Breton (Mazabraud et al., 2005). Toutefois, la faible couverture azimutale du
Massif Armoricain de par sa situation littorale implique que les mécanismes au foyers soient peu
contraints, rendant souvent les solutions normales et décrochantes équiprobables. Cette observa-
tion est toutefois en cohérence avec l’existence d’une activité quaternaire de la faille deMachecoul
en extension proposée par Baize et al. (2002) sur la base d’observations de déformations sur le ter-
rain (indice de la Bernerie-en-Retz, figs. 3.22 à 3.24). L’inversion des contraintes réalisées à partir
de nos mécanismes au foyer indique qu’en Vendée littorale SHmax correspond à σ1 ou σ2. Les
directions de σ1 et σ2 présentent une variabilité mais celle de σ3 semble bien contrainte. Elle est
oblique perpendiculairement à la faille de Machecoul ce qui pourrait permettre un mouvement
transtensif, à composante dextre. Ceci est cohérent avec le régime décrochant et normal auquel
est soumis l’ouest de la France (σ1 de direction NW), en lien avec la convergence des plaques afri-
caine et eurasienne ainsi que l’expansion océanique au niveau de la ride médio-atlantique (Gölke
and Coblentz, 1996; Mazabraud et al., 2005)
La profondeur des évènements varie de 5 à 30 km (fig. 6.24), ce qui n’est pas attendu pour la
région où la profondeur sismogénique devrait plutôt se situer aux alentours de 12-15 km (Maza-
braud et al., 2005; Perrot et al., 2005). Une grande partie des évènements s’y retrouvent bien, mais
l’essaim de Challans par exemple est localisé à 25 kmde profondeur à partir du réseau VENDE (fig.
6.1). Nous avons toutefois discuté cette profondeur (fig. 6.22) et proposé de rattacher cet essaim à
l’évènement n°49 situé à une profondeur de 7,4 km ± 4,8 km (fig. 6.21 et annexe D.4). Malgré cela,
une dizaine d’évènements sont situés entre 20 et 30 km de profondeur. Des données de flux de
chaleur et d’épaisseur du Moho existantes dans la région nous ont permis d’estimer les proprié-
tés rhéologiques de la croûte afin de discuter la présence de ces séismes profonds intraplaques.
L’estimation de l’épaisseur sismogène locale correspondante pourrait être compatible avec des
évènements d’une telle gamme de profondeur dans ce contexte intraplaque.
7.3.2 Est-il possible de relier le séismeVendéende1799à la faille deMachecoul?Quelles
perspectives?
La première hypothèse à propos de la structure mise en jeu lors du séisme vendéen de 1799
concernait la faille de Noirmoutier (Limasset et al., 1992). Toutefois, à partir la géométrie des bas-
sins duMarais Breton et de la Baie de Bourgneuf déterminée dans ce travail cela ne semble pas être
cohérent. L’hypothèse de prolongation de la faille de Noirmoutier au SE semble peu probable au
vu de l’affleurement de l’Eocène dans l’ensemble des parties sud et est de la Baie (fig. 3.8). De plus,
le pendage sud de la faille de Noirmoutier n’est pas compatible avec la position de l’épicentre ma-
crosismique proposée dans la Baie de Bourgneuf, entre Barbâtre et Bouin par Baumont and Scotti
(2011) d’un point de vue strictement géométrique.
La position de l’épicentre macrosismique utilisé dans toutes les estimations des couples ma-
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gnitude - profondeur existants a été conservée d’étude en étude (Tab. 1.1). Cet épicentremacrosis-
mique ne correspond pas nécessairement à l’épicentre instrumental du séisme. En effet, la zone
mésoséismale de l’évènement de 1799 est située entre Bouin et Machecoul mais des effets de site
particuliers sont probablement à prendre en considération étant donné la situation de Bouin au
cœur du bassin sédimentaire du Marais Breton. La répartition des intensités les plus fortes pour-
rait donc influencer la position de l’épicentre macrosismique, qui n’est pas nécessairement iden-
tique à la position de l’épicentre vrai correspondant au point de la faille où la rupture s’est initiée.
D’autre part, les séismes précurseurs ou les répliques peuvent aussi renseigner sur l’extension
de la faille à la rupture. Un séisme précurseur a été ressenti à Machecoul. Bien qu’un seul témoi-
gnage n’ait été recensé, il serait étonnant qu’un pré-choc de ressenti régional, quelques heures
avant le choc principal, n’ait pas été reporté dans les chroniques. Il s’agit donc nécessairement
d’un petit séisme local, situé en champ proche de Machecoul. L’épicentre du choc principal de
1799 pourrait se trouver à faible distance de ce choc précurseur, ce qui constitue un argument
supplémentaire en faveur de l’occurrence du séisme de 1799 dans le Marais Breton à proximité de
Machecoul. Ainsi, il y a tout lieu de penser que la structure potentiellement mise en jeu ait pu être
la faille de Machecoul, bordière duMarais Breton.
La magnitude du séisme de 1799 est entachée de fortes incertitudes et se situe dans une large
gamme de Mwmacro comprises entre 5,41 et 6,64. Cette gamme de magnitudes associées néces-
site la rupture d’un segment de 5 à 15 km de longueur. D’après la cartographie issue de notre tra-
vail, la faille deMachecoul est segmentée. Ces segmentsmesurent entre 2 et 12,5 km. L’évènement
de 1799 pourrait avoir rompu un ou plusieurs de ces segments de faille. La probabilité qu’une rup-
ture ait affecté la surface lors de l’évènement de 1799 est toutefois très faible si on considère une
profondeur hypocentrale de 20-25 km comme celle des couples magnitude - profondeur macro-
sismiques. Elle est nettement plus élevée en considérant une profondeur d’une dizaine de kilo-
mètres mise en jeu lors de l’essaim sismique de "Challans" (2012) enregistré par le premier réseau
temporaire déployé et dont nous avons discuté la localisation précédemment, ainsi que de celui
de St-Cyr-en-Retz (2016) enregistré par notre réseau temporaire à proximité de Machecoul.
La profondeur macrosismique de 20-24 km pourrait être remise en question par la considé-
ration d’un épicentre à Machecoul ou le long de la faille éponyme. Ceci pourrait constituer une
perspective court terme de mon travail, permettant de mieux cerner la probabilité de l’existence
d’une rupture de surface. Un travail de terrain spécifique en néotectonique et paléosismologie,
envisagé au début de cette thèse alors que les autres méthodes n’avaient pas été engagées, est une
autre perspective de ce travail ayant pour objectif la caractérisation de la faille de Machecoul. En
effet, il est nécessaire de mieux caractériser la déformation récente le long de cette faille. Dans
un premier temps, la détermination de l’âge des terrasses marines à la Bernerie-en-Retz pourrait
permettre de pré-dater la déformation relevée sur ce site et par là-même d’avoir une idée des vi-
tesses minimum associées aux structures. Un prélèvement des sables / cailloutis sur ce site en vue
de réaliser des datations OSL / ESR est envisagé. La datation systématique des terrasses marines
pourrait permettre de mieux estimer les vitesses et taux de déformation en jeu aux bordures du
Marais Breton.
Ainsi, malgré l’incertitude restante au sujet du potentiel de rupture de surface du séisme de
1799, notre travail apporte tout de même un faisceau d’indices permettant de relier cet évène-
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ment historique à la faille de Machecoul, ce qui diffère des conclusions de Baize et al. (2013) et
Jomard et al. (2017). Toutefois sa considération comme une faille potentiellement active dans le
zonage sismotectonique métropolitain nécessiterait d’approfondir ces travaux afin d’estimer le
temps de retour d’un évènement tel que celui de 1799, évènement historique de référence de par
son ampleur, samagnitude et par làmême de ses conséquences dans une zone littorale de plus en
plus peuplée.
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de-Céné, le socle cristallin et l’Eocène affleurent dans le prolongement de ce qui est
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Breton, à l’ouest de Challans, le socle et les sédiments mésozoïques sont beaucoup
plus superficiels (entre -10 et -3 m) et affleurent à l’est du trait de coupe. On remar-
quera toutefois l’absence de dépôts éocènes, malgré leur épaisseur conséquente à
l’ouest (fig. 7.3). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 261
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veau de l’ouverture océanique de la baie entre la Pointe de Préfailles et l’île de Noir-
moutier (fig. 7.2). Le toit du substratum indifférencié est indiqué en pointillés gras
oranges étant donné l’incertitude de la différenciation des faciès acoustiques des
profils sismiques (Us1, Us2a et Us2b, fig. 5.30) en raison de la faible visibilité en
profondeur due à la faible hauteur d’eau et donc la présence du multiple du fond.
En mer au niveau de l’ouverture océanique de la Baie de Bourgneuf, le système de
failles de Machecoul est composé de deux failles parallèles, affectant le socle cristal-
lin d’après les faciès acoustiques déterminés à partir des profils sismiques. Le socle
atteint ainsi au moins -35 m et -65 m dans la paléovallées situées au pied de chaque
escarpement constitué des roches affleurantes et sub-affleurantes (le fond des pa-
léovallées étant masqué par le multiple du fond, figs. 4.4 et 5.43). Dans la partie sud-
ouest de la baie, le toit du socle cristallin devient de plus en plus superficiel jusqu’à
former le faible relief de la partie nord de l’île de Noirmoutier. Au sud de la faille de
Noirmoutier, un forage permet de le situer à environ 60 m de profondeur. Les dé-
pôts éocènes sont très faiblement représentés dans la partie nord de la Baie de Bour-
gneuf d’après l’interprétation des profils sismiques. Deux forages localisés au sud
de la faille de Noirmoutier sur l’île permettent toutefois de les placer en profondeur
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Annexe A
Annexes du chapitre 1
A.1 Documents historiques
Cette partie des annexes rassemble lorsque cela était possible les documents historiques ci-
tés dans le cadre de notre travail afin que le lecteur puisse y avoir facilement accès. Ils sont is-
sus de la bibliographie descriptive du séisme Vendéen de 1799 mise à disposition en ligne sur la
base de données SISFRANCE 1. Toutefois, certains documents historiques ont été simplement ci-
tés d’après (Limasset et al., 1992).
1. http ://www.sisfrance.net/
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FIGURE A.1 – Référence : (LE) PUBLICATEUR (LE) DENANTES. Tomaison, série : (1 VENTOSE AN VII). Date
de publication : 19 Février 1799. (1/2)
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FIGURE A.2 – Référence : (LE) PUBLICATEUR (LE) DENANTES. Tomaison, série : (1 VENTOSE AN VII). Date
de publication : 19 Février 1799. (2/2)
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FIGURE A.3 – Auteur : BLIN. Article : OBSERVATIONS METEOROLOGIQUES FAITES A NANTES EN FRI-
MAIRE, NIVOSE ET PLUVIOSEDE L’AN VII. Référence : ETRENNESDENANTES POUR L’AN VII. Lieu d’édi-
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Annexe B
Annexes du chapitre 4
Cette annexe regroupe un ensemble de figures, qui pourront être utiles à la lecture du chapitre
4 de ce manuscrit.
B.1 Figures annexes
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FIGURE B.1 – Représentation du relief résiduel (en haut) et de l’incision (en bas) des 6 bassins versants
étudiés situés au nord de la faille de Machecoul (fig. 4.14). En fond de carte, ombrage duMNT à 10M utilisé
pour calculer les indices, réseau hydrographique et cours actuels du Tenu (en bleu) et du Falleron (en brun).
Les valeurs moyennes par bassin versant des deux indices sont dans la table 4.16).
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Annexe C
Annexes du chapitre 5
Cette annexe regroupe un ensemble de figures, qui pourront être utiles à la lecture du chapitre
5 de ce manuscrit.
C.1 Figures annexes, Première partie
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FIGURE C.1 – Représentation de l’altitudeminimumatteinte par le sondage (190), sur fond d’ombrageMNT.
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FIGURE C.2 – Interpolation de la surface correspondant au niveau repère "altitude du sondage" (ZSOL),
relevé sur chaque sondage pour lequel la profondeur du niveau repère "toit du Paléogène" a pu être déter-
minée. Le tracé de la faille de Machecoul est précisé en rouge.
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FIGURE C.3 – Interpolation de la surface correspondant au niveau repère " fond ", à partir des pointés des
profils de sismique réflexion des campagnes RETZ1 et 2. Le tracé de la faille de Machecoul est précisé en
rouge.
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Annexe D
Annexes du chapitre 6
Cette annexe regroupe un ensemble de figures, qui pourront être utiles à la lecture du chapitre
6 de ce manuscrit.
D.1 Figures annexes
FIGURE D.1 – Coordonnées des 10 stations sismologiques du réseauMACHE.
FIGURE D.2 – RMS et erreurs estimées sur le temps origine (OTE), la latitude (LAT), la longitude (LON) et la
profondeur (DEP) pour les 56 évènements localisés dans la zone d’intérêt, avec le réseau LRYON.
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FIGURE D.3 – RMS et erreurs estimées sur le temps origine (OTE), la latitude (LAT), la longitude (LON) et la
profondeur (DEP) pour les 130 évènements localisés dans la zone d’intérêt, avec le réseau VENDE.
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FIGURE D.4 – Catalogue de sismicité du réseau MACHE pour la période de janvier 2016 à octobre 2017 : 58
évènements ont été localisés dans la zone d’intérêt précédemment citée. Les évènements grisés ont une
erreur en profondeur (prof) supérieure ou égale à ± 10 km et ne sont pas représentés sur les différentes
cartes. L’erreur ex (km) correspond au rapport de la somme des incertitudes en latitude (lat) et longitude
(lon) divisée par deux. Ce rapport correspond à la barreur d’erreur en x des coupes 6.25 et 6.27.
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FIGURE D.5 – Sismogrammes de l’ensemble des stations du réseau MACHE pour l’évènement N°22, situé à
l’intérieur du réseau à 9.0 km de profondeur, d’une magnitude locale 1.2 et RMS 0.39. En rouge sont repré-
sentésmes pointés : le type d’onde P et S, I (impulsive) ou E (émergente), IAMLpour le pointé de l’amplitude
après simulation d’un sismogramme deWood-Anderson.
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FIGURED.6 – Exemple de réponse instrumentale générée à l’aide du logiciel PortableData CollectionCenter
(PDCC), de IRIS (Casey and DMC, 2012) afin de calculer les magnitudes locales.
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FIGURE D.7 – Paramètres d’application de la méthode de Wadati et des calculs des rapports Vp/Vs indivi-
duels et moyen. Évènements sélectionnés pour les calculs des rapports Vp/Vs pour la méthode de Wadati
et Chatelain (17 évènements, fond rose). Évènements non sélectionnés pour la méthode de Wadati (2 évè-
nements, N° 5 et N° 8, en gras). Le calcul du rapport Vp/Vs individuel des évènements N° 14 et N° 23 sont
présentés en exemple dans la (fig. 6.12). Évènements internes au réseau utilisés pour la méthode de Cha-
telain uniquement (10 évènements, en bleu) (figs. 6.14 et 6.13). Les évènements grisés ont une erreur en
profondeur (prof) supérieure ou égale à ± 10 km. Voir carte D.8 pour les localisations.
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FIGURE D.8 – Évènements sélectionnés pour les calculs des rapports Vp/Vs pour la méthode de Wadati
et Chatelain (17 évènements, carrés roses). Évènements non sélectionnés pour la méthode de Wadati (2
évènements, N° 5 et N° 8, carrés noirs). Le calcul du rapport Vp/Vs individuel des évènements N° 14 et N°
23 sont présentés en exemple dans la (fig. 6.12). Évènements internes au réseau utilisés pour la méthode
de Chatelain uniquement (10 évènements, triangles bleus) (figs. 6.14 et 6.13). Symboles vides : seuls les
évènements présentant une erreur en profondeur inférieure à 10 km sont représentés.
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FIGURE D.9 – Méthode de Vavrycuk (2014) appliquée sans prendre en compte les mécanismes au foyer
identiques (6 au total). Légende identique à la figure 6.20.
FIGURE D.10 – Localisation de la sismicité entre 1962 et 2009 dans le Marais Breton et la Baie de Bourgneuf
(Vendée littorale), à partir du catalogue SI-HEX (Cara et al., 2015). Les couleurs représentent la magnitude
des évènements. Le trait noir correspond à la localisation de la coupe de la figure 6.25.
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FIGURE D.11 – Localisation de la sismicité avec unmodèle 5% plus lent.
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FIGURE D.12 – Localisation de la sismicité avec unmodèle 5% plus rapide.
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Titre : Déformation active intraplaque : étude pluridisciplinaire terre-mer du risque sismique en Vendée, à 
partir du séisme du Marais Breton de 1799 (M6) 
Mots clés (3 à 6) : sismicité historique, faille active, intraplaque, sismologie, géophysique marine  
Résumé : Le département de la Vendée est classé en 
zone de risque sismique niveau 3, en raison d’une activité 
sismique continue et d’une sismicité historique de forte 
intensité avec l’évènement majeur du 25 janvier 1799 (M6) 
dans le Marais Breton. Ce séisme a provoqué des dégâts 
massifs localement à Bouin et dans la région nantaise, et a 
été largement ressenti dans l’Ouest de la France. La 
Vendée littorale est située sur la côte atlantique française 
au sud du cisaillement sud-armoricain. Elle est caractérisée 
par de nombreuses structures héritées d’origine varisque et 
d’orientation NW-SE, réactivées au Mésozoïque et au 
Cénozoïque délimitant des marais côtiers holocènes. 
L’enjeu de cette thèse est de caractériser la géométrie des 
éventuelles failles plio-quaternaires et potentiellement 
actives dans cette région, en s’intéressant particulièrement 
à la faille de Machecoul, bordière des bassins 
sédimentaires du Marais Breton et de la Baie de Bourgneuf 
et candidate potentielle pour le séisme Vendéen de 1799. 
Notre approche est pluridisciplinaire terre-mer, intégrant 
sismologie (réseau temporaire), géophysique marine 
(sismique réflexion Chirp et Sparker, bathymétrie haute 
résolution), morpho-tectonique, gravimétrie, étude de  
forages et sismicité historique. Notre étude a permis 
d’analyser et de caractériser (1) la structure et la  
géométrie en profondeur du système de failles normales 
de Machecoul, (2) la localisation des dépocentres plio-
quaternaires du Marais Breton et de la Baie de Bourgneuf 
en relation avec le système de failles de Machecoul, 
atteignant localement une vingtaine de mètres 
d’épaisseur, (3) la perturbation du réseau hydrographique 
et l’incision récente du relief du compartiment inférieur de 
la faille de Machecoul, probablement d’âge pliocène, ainsi 
que (4) l’activité microsismique de la faille de Machecoul. 
Nos données suggèrent que la sédimentation plio-
quaternaire des bassins en mer comme à terre au sud de 
la faille de Machecoul a pu être contrôlée par cette faille 
probablement héritée de l’Eocène. Ce travail confirme 
l’intérêt multi-disciplinaire de l’étude des failles en 
domaine de déformation faible et apporte un faisceau 
d’indices permettant de relier la faille de Machecoul à la 
rupture du séisme Vendéen de 1799 (M6), évènement 
historique de référence dans l’Ouest de la France de par 
son ampleur, et par là même de ses conséquences dans 
une zone littorale de plus en plus peuplée. 
 
Title : Intraplate active deformation : multi-disciplinary onshore-offshore analysis of seismic risk in Vendee 
(France), from the M6 1799 Vendée earthquake. 
Keywords : historical seismicity, active fault, intraplate, seismology, marine geophysics 
Abstract : The Vendée department is classified as a level 
3 seismic risk zone because of a moderate background 
seismic activity and a strong historical seismicity dominated 
by the 1799 January 25th (M6) major event in the Marais 
Breton. This earthquake caused local massive damages in 
Bouin and around Nantes, and its perception area 
stretched widely in the West of France. Coastal Vendée is 
located on the French Atlantic coast, south of the South 
Armorican Shear Zone. This area is made of numerous 
NW-SE trending hercynian inherited structures, reactivated 
during Mesozoic and Cenozoic times and delimiting 
holocene coastal marschlands. The main goal of this thesis 
is to characterize the geometry of potential plio-quaternary 
active faults in the area by focusing on the Machecoul fault, 
bounding the Marais Breton and the Baie de Bourgneuf 
sedimentary basins and potential candidate for the 1799 
earthquake. We used a multidisciplinary onshore-offshore 
approach, including seismology (temporary network), 
marine geophysics (Chirp and Sparker seismic reflexion, 
high resolution bathymetry), morphotectonic, gravity, 
onshore drilling database and historical seismicity.     
Our results allowed us to analyze and characterize (1) the 
Machecoul normal faults system structure and geometry 
in depth, (2) the plio-quaternary depocenters location in 
Marais Breton and Baie de Bourgneuf in relation with the 
Machecoul fault system, reaching locally around twenty 
meters thick, (3) the hydrographic network perturbation 
and recent incision of the Machecoul fault footwall, 
probably pliocene aged relief, (4) the microseismic activity 
of the Machecoul fault. Our data suggest that the plio-
quaternary sedimentation of the marine and terrestrial  
basins located in the south of the fault could be controlled 
by this inherited fault, probably dated from Eocene age. 
This work confirms the importance of multi-disciplinary 
approach in the study of faults in low deformation context 
and provides a body of evidence allowing to connect the 
Machecoul fault to the rupture of the 1799 Vendée 
earthquake (M6), historic and reference event in the 
western part of France given its scale and so its 
consequences in the more and more densely populated 
coastal area. 
 
 
  
